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La presente Tesis Doctoral lleva por título Estado de esfuerzos en la Corteza a partir  
del análisis de mecanismos focales. La determinación del estado de esfuerzos es un aspecto muy 
importante en varios aspectos de la sociedad y su estudio se ha abordado desde distintos 
parámetros en los últimos años. Los mecanismos focales son los datos más fiables para conocer 
el estado de esfuerzos en la corteza, ya que cubren el rango completo de profundidades de la 
propia corteza y registran eventos en cualquier punto del planeta.  
De Vicente (1988) desarrolla el Modelo de Deslizamiento originalmente para el análisis 
de paleoesfuerzos a partir de estructuras frágiles y posteriormente se ha aplicado a mecanismos 
focales (Capote et al., 1991). Esta metodología permite calcular de forma independiente para 
cada mecanismo focal la dirección de máximo acortamiento en la horizontal (Dey) y el régimen 
de esfuerzo-deformación definido por el factor de forma (k´), que es la relación entre la 
deformación en la vertical y la horizontal.  A partir de estos datos puntuales se generan mapas 
continuos en distintas regiones, que se desarrollan en cada uno de los capítulos que componen 
esta Tesis Doctoral. 
El análisis del catálogo del Centroid Moment Tensor permite estudiar de forma global 
la distribución de esfuerzos en la Corteza. Éstos están principalmente controlados por las fuerzas 
originadas en los límites primarios de placas y se transmiten de forma continua a lo largo de 
cientos de kilómetros, que sufren perturbaciones a escala regional o local, asociadas a distintas 
estructuras geológicas. Además se observa que en las zonas intraplaca domina el régimen tipo 
desgarre, quedando los máximos compresivos y extensionales localizados principalmente a las 
zonas de subducción y de dorsal o rift respectivamente. Además el análisis estadístico del 
catálogo revela que la mayor parte de los terremotos que se generan en la Corteza se caracterizan 
por ser de deformación casi pura, es decir con ángulos de cabeceo y/o buzamiento próximos a 0° 
o a 90°, que es la forma más eficiente de disipar la energía. 
La parte occidental de se han empleado más de 1600 mecanismos focales de distintos 
catálogos (CMT, ETH, MedNet, IGN y IAG) calculados a partir del momento sísmico. Los 
mapas de máximo acortamiento en la horizontal (Dey) y del factor de forma (k´) muestran una 
buena correlación con las fuerzas primarias generadas en los límites de placas, la cinemática de 
las mismas y con las perturbaciones relacionadas con discontinuidades corticales y la topografía. 




El microcontinente Iberia y la corteza oceánica al oeste de la misma están afectadas por 
la deformación generada en el límite de placas entre Europa y África. Se ha realizado la 
inversión de esfuerzos activos a partir de poblaciones de mecanismos focales calculados mediante 
el tensor de momento sísmico. Estas poblaciones se han seleccionado a partir del mapa de factor 
de forma, lo que hace que el error inferior y que las soluciones integren a un mayor de 
mecanismos focales. Las soluciones tensoriales obtenidas son más consistentes que las obtenidas 
en trabajos previos a partir de mecanismos obtenidos a partir de las primeras llegadas de ondas 
P. A lo largo del límite de placas, el tipo de esfuerzo cambia progresivamente desde la Dorsal de 
Terceira hasta el Golfo de  Cádiz, pasando de extensión triaxial a compresión uniaxial. En la 
región de las Béticas-Alborán se ha determinado que σHmax tiene una dirección N155E, 
dominando la extensión uniaxial. En el norte de Argelia vuelve a dominar la compresión 
uniaxial. En el antepaís Ibérico las condiciones de esfuerzo son de desgarre, con dos zonas de 
expansión muy bien definidas en la Cadena Ibérica y Pirineos. Se ha analizado la evolución de 
los esfuerzos en los últimos diez años, observándose una mayor definición del estado tensorial en 
la zona central del antepaís Ibérico. Desde el punto de vista de peligrosidad sísmica la inclusión 
de este tipo de información es muy importante ya que se puede inferir qué tipo y qué orientación 
de las fallas son más susceptibles de moverse bajo las condiciones de esfuerzos actuales en cada 
zona. 
Para estudiar la variación del estado de esfuerzos en profundidad se ha seleccionado una 
zona de subducción como la de Sumatra, en la que se observa partición de la deformación 
asociada a la convergencia oblicua entre las placas India y Australiana con la Euroasiática. El 
análisis poblacional de esfuerzos a partir de mecanismos focales muestra  que en la zona 
superficial (< 20 km) los esfuerzos extensionales asociados a las fallas normales en el techo de la 
placa inferior y los corredores de falla lateral izquierdos, paralelos a la fosa, están actuando 
simultáneamente. Al aumentar la profundidad  (20-50 km) los esfuerzos dominantes son 
compresivos asociados a cabalgamientos. Para estudiar la variación lateral del tipo de esfuerzo se 
han realizado secciones  interpolando los valores del factor de forma, posibilitando la separación 









This PhD Thesis is titled Stress conditions in the Crust from focal mechanisms 
analysis. Stress condition is a very important aspect for the global community. During the last 
decades many studies has been carried out trying to stablish the origin of the stresses.  Focal 
mechanisms are the most accurate data for this type of analysis, because they can be located at 
any depth within the crust and their coverage is global. 
De Vicente (1988) published the Slip Model originally developed for paleostress 
analysis, using brittle structures and later applied to focal mechanisms (Capote et al., 1991). 
This methodology allows to calculate the maximum shortening direction (Dey) and the strain-
stress regime defined by the k´ ratio or shape factor (ey/ez, horizontal maximum/vertical strain), 
in an independent way for each focal mechanism This data set is interpolated, generating 
continuous maps of stress-strain regime and Dey, which has been developed and explained in 
every chapter.  
The detailed review of the Centroid Moment Tensor catalogue enables the stress 
characterization worldwide. Stresses are generated at major plate boundaries and are transmitted 
through the lithosphere for hundreds of kilometers. Due to geological features stresses can be 
perturbed regionally or locally. Intraplate stresses are defined by strike-slip regime, while 
compressive and extensional areas are mainly related to subduction and ridge zones respectively. 
Statistical analysis reveals that the majority of the earthquakes are near to pure deformation, 
represented by values of pitch and dip close to 0º or 90º, which is the most efficient way to 
dissipate energy. 
In the European Western Platform, 1608 focal mechanisms have been selected with 
several quality criteria from different catalogues (CMT Harvard, ETH, Med-Net, I.G.N. and 
I.A.G.) from 1973 to present-day. The individual results including SHmax and shape factor of the 
stress ellipsoid have been interpolated to a final 15 minutes regular grid taken into account the 
relationship between tectonic horizontal stress and vertical load. Both continuous stress regime 
and SHmax maps show a good correlation with the primary tectonic forces generated along the 
plate boundaries, plate kinematics and also some local perturbations related with main crustal 
heterogeneities and topography as suggested by Gölke and Coblentz (1996), as well as 




The Iberian microcontinent and its connected oceanic crust are affected by 
deformations related to the  Eurasian-African  plate  boundary.  Active  stress inversions from 
populations of moment tensor focal mechanisms have been performed around  and  inside  the 
Iberian peninsula,  using  a  total  of  213  moment  tensor  estimates.  The tensorial solutions 
show better consistency and lower misfits compared to those obtained previously from first P 
arrival focal mechanisms. Along the Eurasia- Africa  western  boundary,  the  type  of  active  
stresses  progressively  changes easternwards from triaxial extension  to uniaxial compression 
along the Terceira Ridge, the Gloria Fault zone and the Gulf of Cadiz. In the Betics-Alboran-
Rif zone, uniaxial extension predominates with SHmax N155ºE trending, and strike-slip 
conditions seem to prevail at depth. In North Algeria, uniaxial compression reappears. The 
Iberian foreland is currently under strike-slip to uniaxial extension tensorial conditions. The 
most extensional zone corresponds to that of the Iberian Chain and the Pyrenees. The duration 
of the neotectonic period, in the sense of deformation being similar to the present one, is 
increasing westwards in the Iberian foreland zone. The neotectonic period belongs to the 
Pliocene in Eastern Iberia, while in the west towards Portugal  the  type  of  stresses  seems  to  
have been  the  same  during  a good  part  of  the Cenozoic. Results obtained from this kind of 
analysis can assist to constrain the seismic hazard maps. However, trends of active faults and 
stress regime can be inferred. 
To study stress distribution in depth, Sumatra subduction area has been selected, due to 
the important amount of data available and the oblique convergence, where Indian, Australian 
and European plates are involved. Stress analysis from focal mechanisms populations shows 
extensional results for the shallower part of the Crust, associated with normal faults at the top of 
the subducted plate and to left-lateral corridors, which runs parallel to the trench. In depth, 
thrusts faults become important. To study the lateral variation of the stresses, cross sections of 
the shape factor have been performed. Thus, deformation related purely to the subduction and 







1 ORIGEN DE LOS ESFUERZOS 
 
1.1 Introducción y objetivos 
Los movimientos y deformaciones en la corteza terrestre se generan  por una serie de 
fuerzas que son transmitidas a lo largo de miles de kilómetros. El esfuerzo es una medida del 
conjunto de fuerzas internas que se desarrollan en el interior de un cuerpo cuando éste se somete 
a un conjunto de fuerzas externas. El estado de esfuerzos puntual dentro de una roca (un cubo 
infinitesimal) se define mediante un tensor simétrico de 9 componentes (6 independientes) que 
tienen unidades de Presión (N·m-2 = Pascal). El resultado del balance de estos esfuerzos en una 
zona determinada, controla la dinámica deformacional de dicha área. 
Entender la distribución de los esfuerzos in situ en la litosfera es muy importante en un 
amplio rango de disciplinas que van desde la ingeniería civil, la geología o la geofísica. Según 
Amadei y Stephansson (1997),  algunas de las actividades que requieren el conocimiento del 
campo de esfuerzos son: 
• Tectónica de Placas 
• Neotectónica 
• Almacenamiento y extracción de hidrocarburos 
• Fracturación hidráulica y propagación de fracturas 
• Fluidos y reactivación de fallas 
• Estabilidad de taludes y de excavaciones 
Los esfuerzos en las rocas no pueden ser medidos directamente y sólo pueden inferirse 
alterando la roca mediante ensayos o de forma indirecta a partir de estructuras de deformación 
fundamentalmente elásticas y/o frágiles. De hecho, el conjunto de asunciones que se asumen a la 
hora de medir los esfuerzos hace que el resultado tenga asociado un rango de error debido a la 
complejidad de la naturaleza de los macizos rocosos y de las propias rocas (Amadei y 
Stephansson, 1997). Aún en las condiciones más favorables, es decir donde la roca se comporta 
de forma linealmente elástica, homogénea y continua, solamente es posible determinar el 
esfuerzo con un error del ±10-20%  tanto magnitud como en orientación.  
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Una complicación añadida es la imposibilidad de acceso a la medida de esfuerzos en 
profundidad, limitándose la obtención de muestras y/o acceso a las rocas a las escasas minas o 
sondeos profundos (Zoback, et al., 2003; Hickman y Zoback, 2004; Brudy et al., 1997), escasos 
y que sólo permiten observaciones en 1D. De este modo el cálculo del estado de esfuerzos en 
profundidad se viene realizando desde la década de los 70 mediante el análisis de poblaciones de 
mecanismos focales de terremotos (Isacks y Molnar, 1971; Zoback et al., 1987; Zoback et al., 
1989), ya que su distribución en profundidad por toda la Tierra permite inferir la distribución de 
esfuerzos en extensas regiones y hasta profundidades que alcanzan los centenares de km.  
De este modo el objetivo principal de esta Tesis es avanzar en el conocimiento del 
origen, naturaleza y distribución de los esfuerzos en la corteza (y la litosfera) a diferentes escalas, 
mediante la utilización de diferentes metodologías y con las mejores fuentes de información 
disponibles, y discutir los resultados obtenidos con procesos tectónicos y características 
geológicas de primer y segundo orden. 
En este trabajo se ha utilizado como fuente de información fundamental para calcular el 
estado de esfuerzos en la corteza los catálogos de mecanismos focales de terremotos más fiables 
(calculados a partir del Tensor de Momento Sísmico). Estos datos permiten analizar los 
esfuerzos en la totalidad de la corteza y la litosfera debido al rango de profundidades en la que se 
pueden localizar los terremotos. Además, la distribución espacial de los mismos hace que se 
puedan realizar estudios globales o de regiones remotas en los que no existen otro tipo de datos, 
ya sean relacionados con pozos o con cartografía, al encontrase fuera de las cuencas 
sedimentarias con interés prospectivo. 
Para alcanzar este objetivo, se ha planteado el trabajo con una serie de capítulos, que se 
enumeran a continuación: 
− Análisis de las distintas metodologías de determinación de esfuerzos, 
incluyendo las basadas en aproximaciones gráficas, en el Modelo de 
Deslizamiento friccional de Reches (1987), o en la ampliamente aplicada 
ecuación de Bott (1959). Finalmente se propone una metodología, basada en el 
Modelo de deslizamiento (De Vicente, 1988), que permite analizar en planta y 
en profundidad tanto la distribución de la orientación del máximo acortamiento 
horizontal (Dey), como la variación del régimen de esfuerzo/deformación 
(factor de forma, k’). Esta metodología se basa en analizar la distribución 
espacial de los resultados individuales de cada mecanismo focal, y se aplica en 
los siguientes capítulos a diferentes escalas y en distintos contextos tectónicos. 
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− Estudio de la distribución de los esfuerzos a escala global (tanto en 
orientaciones como en el régimen), a partir del análisis del mayor catálogo 
homogéneo de mecanismos focales calculados a partir del Tensor de Momento 
Sísmico existente: el catálogo CMT de Harvard (http://www.globalcmt.org/). 
En este capítulo se comparan los resultados de la metodología empleada a nivel 
global y para cada tipo de mecanismo, con trabajos previos (i.e. Schorlemmer et 
al., 2005) y con otros parámetros de uso común en sismología y sismotectónica 
(Ej. parámetro b).  
 
− Realización de un mapa continuo de orientaciones y régimen de esfuerzo-
deformación de la parte occidental de la Placa Euro-Asiática. Este mapa se ha 
realizado con una enorme cantidad de datos, y gracias a la calidad y densidad de 
la información permite relacionar las variaciones del campo de esfuerzos, no 
solo con las fuerzas primarias de generación, sino también con los principales 
rasgos tectónicos y heterogeneidades corticales. Las dimensiones del mapa 
permiten comparar procesos tectónicos activos asociados  a los límites de placas 
de primer orden con procesos de deformación intraplaca, o los efectos de 
transición entre diferentes tipos de corteza/litosfera.   
 
− Relación entre los mecanismos focales de terremotos y la tectónica reciente de la 
Península Ibérica. Del mismo modo que en el caso europeo, pero con una 
resolución aún mayor, se ha establecido un mapa continuo de régimen y 
orientaciones de esfuerzos para la Península Ibérica aprovechando la 
implementación durante las dos últimas décadas de los catálogos de mecanismos 
focales calculados a partir del Tensor de Momento Sísmico (Instituto Andaluz 
de Geofísica, y sobre todo el del Instituto Geográfico Nacional). Este mapa 
permite entender los procesos de deformación frágiles activos en el entorno de 
la Península Ibérica, teniendo en cuenta la geología a una escala regional, y 
otros procesos como son los efectos isostáticos de las cadenas alpinas o 
perturbaciones asociadas a la presencia de estructuras previas y/o transiciones de 
Corteza oceánica a continental. Este mapa se mantiene actualizado y accesible 
en línea para toda la comunidad  en la Web del Grupo de Tectonofísica 
Aplicada de la UCM. 
 
− Estudiar la variación de los esfuerzos en profundidad en  una zona de 
subducción compleja, y con una elevada actividad sísmica. Estas zonas son 
únicas para estudiar la variación de los esfuerzos en profundidad ya que existen 
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numerosos terremotos de suficiente magnitud distribuidos a lo largo del plano 
de subducción. Para este análisis se ha elegido la zona de Sumatra, debido a que 
presenta una elevada tasa de convergencia y una geometría arqueada que 
permite analizar procesos de convergencia frontal, oblicua y lateral, así como 
fenómenos de partición de la deformación, extensión tras-arco, etc. 
 
1.2 Origen de los esfuerzos 
Las fuerzas presentes en las placas tectónicas se pueden clasificar en función de: a) si son 
conductoras o resistentes al movimiento; b) si son primarias o secundarias; y c) si son no 
renovables. 
Desde nuestro punto de vista las clasificaciones más interesantes son las del carácter 
conductor o resistente, o bien las que atienden al carácter primario o secundario  
1.2.1 Fuerzas conductoras o no conductoras 
 Forsyth y Uyeda (1975) proponen clasificar las fuerzas según sean éstas conductoras o 
resistentes al movimiento entre palcas litosféricas: 
Fuerzas Conductoras:  
− Tracción de la Placa (TP): en las zonas de subducción la placa que subduce es 
más fría y densa que el manto, por lo que se crea una anomalía positiva de masa 
o flotabilidad negativa, que acentúa el descenso de dicha placa. 
− Empuje Dorsal (ED): la intrusión de magma genera la expansión del fondo 
oceánico, efecto que se suma a la energía potencial creada por la diferencia de 
cotas en la propia dorsal. 
Fuerzas Resistentes: 
− Resistente a la Placa (RP): al alcanzarse el equilibrio térmico entre ambas 
placas, decrece la flotabilidad. 
− Contacto en las Placas (CP): es la tendencia de la placa superior a colocarse 
encima de la placa que subduce. 
− Fallas Transformantes (FT): representa la resistencia friccional en estas zonas. 
La magnitud es variable, en función de la diferencia de edad entre ambas placas. 
Otras:  
− Arrastre Basal (AB): puede ser conductora o resistente, en función de la 
dirección de movimiento de la placa. Es la tracción de cizalla en la base de la 
corteza, a la que se suma, en las zonas continentales, una fuerza debida al 
aumento de espesor. 
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− Esfuerzos extensivos relacionados con variaciones laterales de densidad y fuerzas 
de flotabilidad (EF): altos gradientes topográficos y su compensación en 
profundidad, pueden generar esfuerzos importantes. El engrosamiento cortical 
(anomalía negativa de densidad) produce esfuerzos extensionales, mientras que 
el adelgazamiento cortical  (anomalía negativa) genera esfuerzos compresivos. 
− Fuerzas por flexión de la corteza (FL): fuerzas inducidas por cargas o descargas 
de material en zonas de intraplaca y en márgenes de placa activos o pasivos. 
Pueden llegar a tener una gran importancia, incluso llegan a perturbar campos 
de esfuerzos de mayor magnitud. 
- Carga de sedimentos en márgenes continentales (Stein et al., 1989) 
- Rebote glaciar de la litosfera. Fuerza de ascenso vertical generada por 
compensación isostática cuando desaparece la carga de hielo en zonas 
glaciares (Gregersen y Basham, 1989). 
- Fuerzas inducidas por las flexiones y plegamientos de la litosfera por 
aumento de carga de sedimentos (Fleitout et al., 1982, Sonder, 1990, Bada 
et al., 2001). 
− Contrastes laterales de resistencia (CL): relacionada con la diferencia de 
resistencia entre la corteza intacta y la corteza fracturada. (Mount y Suppe, 
1987). 
1.2.2 Fuerzas Primarias,  Secundarias o Terciarias. 
El grupo de trabajo del World Stress Map (Zoback et al. 1989, 1992) establece una 
correlación directa entre el movimiento de las placas y los campos de esfuerzos. Basándose en 
esta relación dividen las fuerzas en primarias y secundarias, en función de si están inducidas 
desde el límite por sus movimientos relativos (primarias), o si se generan por las características 
propias de la litosfera afectada por las fuerzas primarias o por condiciones externas (secundarias) 
(Figura 1.1). Heidbach y colaboradores (2007) revelan la existencia de fuerzas de tercer orden 
que explican rotaciones de los esfuerzos respecto al campo de esfuerzos regional.  Estas 
variaciones locales están relacionadas con fallas activas, intrusiones, zonas de despegue 
horizontal (Tabla 1.1). 
Bott y Kusznir (1984) definen una clasificación de esfuerzos que afectan a la litosfera, 
dividiendo estos en dos tipos principales: las tensiones renovables y las tensiones no renovables. 
Las tensiones renovables son aquellas cuya generación es permanente o continua, mientras que 
las no renovables se pueden disipar al cesar el mecanismo generador. Los esfuerzos en la litosfera 
son la resultante de ambos tipos que pueden modificarse de forma local por cambios en las 
propiedades de la litosfera (Tabla 1.2). 





Figura 1.1 Localización y orientación relativa de las distintas fuerzas generadoras de campos de esfuerzos en la 
litosfera: TP (tracción de placa); DE (empuje de la dorsal); RP (resistente a la placa); CP (contacto en las placas); FT (fallas 
transformantes); AB (arrastre basal); EF (esfuerzos extensivos relacionados con variaciones laterales de densidad y fuerzas de 
flotabilidad); FL (flexión de la corteza); CL (contrastes laterales de resistencia). (Modificado de Forsyth y Uyeda, 1975; 
Zoback, 1992). 
Fuente Ejemplo Tipo de esfuerzo Escala 
Aplicadas en el límite 
de placas 
Empuje de la dorsal, 
colisión, subducción, 
arrastre basal 




isostática, paso de 
corteza oceánica a 
continental, diferencias 
de densidad en la 
corteza, cuencas 
sedimentarias 
Segundo orden, rotación 
del campo de esfuerzos 
debidas a contrastes 





Segundo Orden 100 s km 
Zonas de Despegue 
Evaporitas, arcillas 
sobrepresuradas, fallas 
de bajo ángulo 
Segundo y Tercer Orden, 
cambios mecanicos 
10s a 100s km 
Grandes Terremotos 
Límites de placas, 
importantes fallas 
intraplaca 
Segundo y Tercer Orden, 
cambios temporales 
relacionados con ciclos 
sísmicos  
10s a 100s km 
Estructuras Geológicas  
Fallas, fracturas, 
diapiros, pliegues 
Tercer Orden, cambios 
mecánicos y de densidad 
0.01 a 10s km 
Tabla 1.1 Tipos de esfuerzos corticales (Heidbach et al., 2009). 
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Modelo de Bott y Kusznir  (1984)  Modelo del WSM (Zoback et al., 1992)  
Tensiones renovables  
(sufren efecto  
de amplificación) 
 Fuerzas de borde de placa   
 Fuerzas de  
primer orden   
 Fuerzas de borde de placa   
Fuerzas asociadas a cargas  
compensadas isostáticamente   
 Flexión de la litosfera por 
cargas  
o cambios de densidad   
 Fuerzas termoelásticas   
 Fuerzas de arrastre en la 
base  
de la litosfera   
 Fuerzas derivadas de la   
geometría de las placas 
 Tensiones no 
renovables  
(no sufren efecto  
de amplificación)   
 Esfuerzos de flexión   
 Fuerzas de  
segundo orden  
 Esfuerzos de flexión por 
carga    Esfuerzos de membrana   
 Esfuerzos térmicos    Fuerzas de flotación   
Tabla 1.2 Cuadro resumen de los modelos conceptuales de Bott y Kusznir (1984) y World Stress Map 
(Zoback et al., 1992). Tomado de Hijazo (2010). 
Kusznir y Bott (1977)  proponen que los esfuerzos en la litosfera son principalmente 
dominados por los generados en los bordes de las placas y dependen principalmente del espesor 
de la litosfera que soporta la carga y de sus características reológicas. Por su parte, Zoback 
(1992), observa que de ser así, los esfuerzos deberían ser bajos en litosferas gruesas y frías 
(regiones cratonizadas), pero que debido a las anisotropías de la propia litosfera dichos esfuerzos 
son elevados en estas zonas. 
Por otro lado, Bird y colaboradores (2008) explican que los esfuerzos que dominan el 
movimiento de las placas se aplican en toda la extensión de la propia placa. 
1.3 Medidas de esfuerzos 
En este trabajo sólo se han  utilizado datos de mecanismos focales para la realización del 
mapa de esfuerzos actuales. Sin embargo existen otras metodologías de medida del estado de 
esfuerzos, entre las que destacan: 
− Análisis de mecanismos focales  de terremotos (Angelier, 1982; Gephart y Forsyth, 
1984; Harmsen y Rogers, 1986; Lana, 1986; Michael, 1987, De Vicente, 1988, Rivera, 
1989; Rivera y Cisternas, 1990, Capote et al., 1991, etc): único método que permite la 
estimación del estado de esfuerzos en todo el rango de profundidades de la litosfera. En 
apartados posteriores se explicará en detalle la metodología. 
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− Roturas de sondeos (Borehole breakouts) (Cox, 1970): utiliza las concentraciones 
naturales de esfuerzos alrededor de los sondeos. Se forman cuando los esfuerzos 
alrededor de un sondeo exceden la resistencia compresiva de la roca, disponiéndose 
 en el eje más largo de la rotura (Zoback et al., 1985) (Figura 1.2).  
 
 
Figura 1.2 Esfuerzos alrededor de un sondeo vertical respecto la orientación de 	. La rotura ocurre 
cuando los esfuerzos circundantes superan el límite de resistencia compresiva de la roca. 
− Sobreperforación (Overcoring): medidas de esfuerzos o deformación en un volumen de 
roca cuando se aísla del resto del macizo. 
− Fracturación hidráulica (Haimson y Fairhurst, 1969): se somete un sondeo a presión 
hidráulica, hasta que se desarrolla una fractura de tensión paralela a la dirección de 
máxima compresión (Figura 1.3). Sólo informa de la orientación de 
. 
 
Figura 1.3 Esquema simplificado de un ensayo de fracturación hidráulica. 
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− Fracturas tensiles inducidas durante la perforación (drilling induced tensile fractures) 
(Brudy y Zoback 1999): El esfuerzo tensil es la suma del componente tensil de 
enfriamiento y los esfuerzos naturales concentrados alrededor del pozo. En pozos 
verticales 
 se sitúa donde los esfuerzos circundantes son menos compresivos 
(Figura 1.4). Se piensa que este tipo de fracturas son creadas durante la perforación ya 
que sólo aparece en los logs de imagen pero no en los testigos. 
 
Figura 1.4 Ejemplo de a) rotura en sondeo, b) fracturas tensiles inducidas y c) fracturas en echelon. 
Además de los esfuerzos actuales es posible realizar mapas de paleoesfuerzos mediante el 
análisis de estructuras tectónicas: 
− Inversión de poblaciones de fallas: las fallas nos dan información del tensor reducido de 
esfuerzos (ej: Etchecopar et al., 1981; Angelier, 1984, 1990; Reches, 1983; Reches et al., 
1992; De Vicente, 1988; Delvaux, 1993, etc). 
− Análisis de microestructuras frágiles: mediante el estudio de las diaclasas, estilolitos y 
venas se puede obtener la orientación de 
  y de  (Arlegüi, 1996). 
− Alineaciones de edificios volcánicos activos: el emplazamiento de diques y volcanes es 
equivalente a un experimento de fracturación hidráulica natural (Nakamura et al., 1978). 
Permite obtener 
 y . 
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1.4 World Stress Map 
Un mapa de esfuerzos representa la distribución en la orientación de los esfuerzos 
principales y/o su factor de forma que es activo en un determinado intervalo de tiempo en una 
zona. 
 A escala global el proyecto “World Stress Map” (WSM) (http://dc-app3-14.gfz-
potsdam.de/) lleva a cabo una recopilación de datos de indicadores de esfuerzos (Zoback et al., 
1992), pasando de ∼7700 en 1986 a 21750 datos catalogados en 2008 (Heidbach et al., 2010) 
(Figura 1.5), siendo el  punto de referencia para trabajos regionales y locales. En este catálogo 
existen seis tipos de indicadores geológicos y geofísicos: mecanismos focales de terremotos, 
roturas en sondeos, medidas “in situ” (fracturación hidráulica y sobrepresión) e indicadores 
geológicos, generalmente cuaternarios. Los autores establecen cinco categorías (A-E) en función 
de la calidad de la medida. La calidad A significa que la orientación del esfuerzo máximo en la 
horizontal tiene una desviación estándar menor de 15º, mientras que para E la desviación es 
mayor de 40º  La base de datos se actualiza periódicamente, aunque la última versión es de 
2008. El principal problema reside en la distribución espacial, ya que mientras existen zonas con 
gran cantidad de datos, como el mar del Norte y la región de Alberta en Canadá, en otros 
apenas se recoge información, como en la dorsal Centroatlántica, Siberia o el Sáhara. Para 
mitigar este hecho a partir del año 2005 se está elaborando otro catálogo paralelo con los datos 
localizados en los límites de placas establecidos por Bird (2003), en el que sólo se incluyen datos 
de mecanismos focales. 
 
Tabla 1.3 Resumen de los datos del World Strss Map (Heidbach et al., 2010) 




Figura 1.5 Mapa global de esfuerzos del World Stress Map 2008. 
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1.5 Definición del tensor de esfuerzos. 
Para entender los procesos que afectan a la dinámica global hay que revisar los conceptos 
básicos que definen el esfuerzo. En los siguientes apartados se desarrollarán estas definiciones. 
McKenzie (1969) explica apoyándose en la mecánica de rocas que los ejes P, T y B 
calculados en un mecanismo focal, únicamente representan la dirección en la que el terremoto 
radia más energía y ésta no debe confundirse con la orientación de los esfuerzos tectónicos que 
originaron el propio sismo. Este autor demuestra que la única restricción es que σ1 debe estar en 
el cuadrante de dilatación, mientras que σ3 debe caer en el cuadrante de compresión. Para activar 
el deslizamiento a lo largo de la falla, la componente de cizalla debe superar el esfuerzo crítico. 
En un área con fallas preexistentes, los planos orientados de tal forma que el esfuerzo de cizalla 
sea máximo serán los que se moverán antes. Únicamente se puede considerar que P, T y B 
tienen la misma orientación que los esfuerzos tectónicos en el caso de que se fracture un material 
homogéneo sin fricción interna.  
El esfuerzo (σ) se define como la fuerza ()  por unidad de área (): 
 = 	/ (1.1) 
 
La unidad de medida en el Sistema Internacional es el Pascal (Pa).  
Un tensor es un operador vectorial lineal de N componentes. El número de 
componentes viene definido por la expresión:  
 =  (1.2) 
 
Donde n  es el número de dimensiones en el espacio y m es el orden del tensor. 
Para determinar el estado de esfuerzos en un punto se deben definir los esfuerzos 
orientados en 3 dimensiones ortogonales entre sí. Esta descripción se hace mediante el tensor de 
esfuerzos, que relaciona el vector F
ur
 (3 componentes) con el área unitaria (3 componentes).  
De los 9 componentes resultantes, 3 actúan perpendicularmente a la superficie 
(esfuerzos normales) ( , , ,ii i x y zσ = ), y 6 actúan en la dirección paralela a dicha superficie 
(esfuerzos de cizalla) ( ,ij i jσ ≠ ). Si el sólido está en equilibrio el tensor es simétrico (momento  
nulo)( i j jiσ σ= ) (Figura 1.6). 
 




Figura 1.6 Componentes del tensor de esfuerzos (relación entre los 3 vectores de fuerzas y las 3 áreas 
unitarias). Los esfuerzos normales actúan perpendicularmente a la superficie, mientras que los esfuerzos de cizalla 
lo hacen paralelamente a dicha superficie. 
En cualquier punto del espacio con un campo de esfuerzos homogéneo es posible 
determinar tres planos ortogonales entre si donde el esfuerzo de cizalla sea cero. Estos tres 
planos están referidos a un plano principal de esfuerzos. Para visualizar el estado de esfuerzos en 
un punto, se recurre al elipsoide de esfuerzos, que no es sino la transformación del tensor a sus 
ejes principales mediante una rotación. De este modo el tensor reducido está compuesto por los 
3 ejes principales, con su orientación y magnitud relativa, definido por el factor de forma R. 
 =      Factor de forma ( 1.3) 
 
 0 00  00 0  
Tensor de esfuerzos reducido. 
La notación ha de estar referida, bien a las magnitudes relativas o absolutas de cada uno 
de los ejes principales, o bien a su posición en el espacio: 
• Relación de magnitudes relativas o absolutas: 1σ , 2σ  y 3σ (siendo 1 2 3σ σ σ≥ ≥ )  
• Notación con respecto a su posición en el espacio: 
− esfuerzos principales en la horizontal: xσ  y yσ , siendo max min( ) ( )y H x Hσ σ σ σ≥  
− esfuerzo en la vertical: ( )z VERTσ σ  
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Debido a que no es posible que exista esfuerzo de cizalla en la superficie de la tierra, uno 
de los esfuerzos principales en la corteza superior tiene que estar orientado perpendicular a dicha 
superficie. En general, uno de los esfuerzos principales está a menos de 20º de la vertical excepto 
en casos con una topografía muy acusada (McGarr y Gay, 1978) o en zonas de subducción. Por 
lo tanto los otros dos ejes serán horizontales a la superficie. 
1.6 Esfuerzo normal y Esfuerzo de cizalla. 
Las ecuaciones más útiles para entender el concepto de esfuerzo son las del esfuerzo 
normal (σn) y de cizalla (τ) en términos de los esfuerzos principales (σ1, σ2 y σ3), siendo el 
sistema de coordenadas Oxy donde se anulan los esfuerzos de cizalla. La deducción de estas 
ecuaciones se fundamenta en el problema de balance de fuerzas, que asume que un cuerpo sujeto 
a unas fuerzas está en equilibrio si todas las fuerzas en cualquier dirección se anulan mutuamente 
(la suma es igual a cero) (Figura 1.7). 
 
Figura 1.7 Fuerzas que actúan paralelamente a la cara frontal de un sólido. 
Consideremos un sistema de coordenadas Oxy con una línea arbitraria AB que corta 
a los ejes x e y. Esto nos da un triángulo recto AOB de lados OA (paralelo a Ox) y OB 
(paralelo a Oy) y con hipotenusa AB. A lo largo de la línea AB podemos aplicar un vector de 
esfuerzos p que forme un ángulo θ con el eje x. Recordemos que p = δf/δA cuando δA → 0, 
por lo que un vector puede representar los esfuerzos en un punto. Los esfuerzos pueden 
también representarse sobre una línea (2D) o una superficie (3D) (Figura 1.8), El vector de 
esfuerzos p puede resolverse en componentes paralelas a los ejes x e y: p = px + py. Ya que el 
triángulo ABO está en equilibrio, la suma de los vectores fuerza en todas las caras debe 
compensarse. En 2D, el esfuerzo multiplicado por la longitud nos dará un vector-fuerza, por 
lo que: 
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 =	  	!" 	 (1.4) 
 
Figura 1.8 Balance general de fuerzas sobre un triángulo unidad. 
Si la longitud a = AB, entonces: 
 ∗ $%&' =  (1.5) 
 ∗ &(' =  (1.6) 
Al dividir por la longitud a, entonces: 
) =  ∗ cos '  	!" ∗ &(' (1.7) 
)" = " ∗ sen'  	!" ∗ $%&' (1.8) 
Si consideramos un esfuerzo normal y un esfuerzo de cizalla a lo largo de AB en 
términos de componentes del vector de esfuerzos: 
 = ) ∗ cos'  	)" ∗ &(' (1.9) 
! = )" ∗ cos ' 	) ∗ &(' (1.10) 
Como: 
&(2' = 2	&(' ∗ $%&' (1.11) 
cos 2' = $%&'  &(' (1.12) 
Entonces: 
 =  ∗ $%& '  	2!" ∗ &(' ∗ $%&'  "&(' (1.13) 
τ = 1 22 3"  4&(2'  !" ∗ $%&2' (1.14) 
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Estas son las ecuaciones generales para un sistema de esfuerzos en la que no se conoce la 
orientación de los esfuerzos principales. La invariancia respecto al sistema de coordenadas, 
permite aplicar un giro al sistema de referencia, manteniendo las ecuaciones idénticas. Así se 
puede aplicar un giro tal que los esfuerzos de cizalla sean cero, por lo que esta dirección los 
únicos esfuerzos existentes son los normales, que se denominan como esfuerzos principales, σ1 y 
σ2 .   
El esfuerzo normal resulta:  
 = 1 22 5  6  1 22 5  6 ∗ $%&2' (1.15) 
Y el esfuerzo de cizalla: 
τ = 1 22 5  6 ∗ &(2' (1.16) 
 
1.7 Tipos de régimen de esfuerzos 
Anderson (1951) establece que los esfuerzos horizontales y verticales son los esfuerzos 
principales y establece tres posibles estados de esfuerzos, asociándolos a los tipos de fallas, de 
acuerdo a las magnitudes relativas de esfuerzos (Figura 1.9). 
 
 
Figura 1.9 Regímenes tectónicos puros en función de la orientación de los ejes de esfuerzos. 
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1.8 El estado de esfuerzos en la Corteza 
Cuando se estudia el estado de esfuerzos es conveniente considerar el estado de 
referencia de esfuerzos que existiría en ausencia de esfuerzos tectónicos y heterogeneidades de 
densidad (Mcgarr, 1988). El estado de esfuerzos más sencillo que podemos encontrar es el 
esfuerzo litostático en un magma: 
 = = 	 ⇒	
8 = 9 = : =  (1.17) 
Donde Pm es la presión dentro del magma. El estado litostático de esfuerzos implica que 
las rocas no sufren esfuerzos de cizalla y se comporta como un fluido (Engelder, 1993). Este 
estado de esfuerzos es normal tanto en el manto como en el núcleo, siendo más extraño en la 
litosfera. 
La deformación axial asume que las rocas están constreñidas lateralmente y se deforma 
elásticamente (Engelder, 1993).  En este estado de esfuerzos, el esfuerzo horizontal aumenta en 
función de la profundidad de enterramiento, pero en menor medida que el vertical. 

 = 9 = ; <1 − <=> = ; <1 − <=?@A (1.18) 
Donde < es el coeficiente de Poisson, que varía entre 0 y 0.5, g es la aceleración de la 
gravedad y z la profundidad. Cuando < = 0.5 (un fluido) la deformación uniaxial es igual que la 
presión litostática. Este estado es similar al que se encuentran los depósitos más recientes en una 
cuenca sedimentaria. 
El estado de esfuerzos de la litosfera queda determinado por este valor  (1.18) más la 
suma de los esfuerzos generados por cambios laterales del potencial gravitacional causado por 
variaciones de densidad y topografía, así como por los esfuerzos transmitidos desde los bordes de 
las placas. 
1.9 Esfuerzo efectivo y análisis de rotura 
Las rocas en estado natural están sometidas a presión de fluidos. Ésta tiene una 
influencia crítica en la fracturación de las rocas porque el esfuerzo efectivo, no el esfuerzo total, 
controla la deformación de la roca (Terzaghi, 1943). El esfuerzo efectivo (σ´)  es la diferencia 
entre el esfuerzo total aplicado (σ) y la presión de fluidos (Po). 
´ =  −	E  Ley de Terzaghi (1.19) 
La mayoría de las rocas obedecen la ley de Terzaghi, que establece que a una presión Po 
en el fluido de una roca causará la misma reducción en el pico de esfuerzos normales como la 
causada por la reducción de la presión confinante en una cantidad igual a Po.  
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El diagrama de Mohr es comúnmente utilizado para estudiar el comportamiento de la 
rotura de las rocas. Para rocas intactas, el criterio de rotura de Coulomb para deslizamiento 
friccional queda definido por (Figura 1.10): 
! = F  μ	5 − H6     Criterio de rotura de Mohr-Coulomb (1.20) 
Donde C es la cohesión y µ es el coeficiente de fricción interna. Para planos pre-
existentes, donde no hay cohesión (C=0),  la envolvente representada por una línea recta pasará 
por el origen (Figura 1.10). 
Medidas de laboratorio, analizando un amplio rango de rocas, sugieren que el 
coeficiente de fricción interna, µ, está comprendido entre 0.6 y 1 (Byerlee, 1978). Este valor 
experimental parece ser aplicable a escala cortical (Zoback y Healy, 1984). 
 
Figura 1.10 Diagrama tridimensional de Mohr en el que se representa el esfuerzo de cizalla contra el 
esfuerzo normal. El criterio de rotura de Mohr-Coulomb para rocas intactas y para fracturas pre-existentes. 
La fricción en las rocas resulta muy importante ya que controla numerosos y diversos 
procesos en la corteza terrestre, como pueden ser: pliegues por deslizamiento flexural, 
terremotos, deslizamientos de ladera, subducción, movimientos de tipo desgarre en 
importantes límites de placa. En último término, es la resistencia a la fricción lo que 
controla la magnitud de los esfuerzos diferenciales en el interior de la corteza terrestre, ya 
que determina el nivel de esfuerzo de cizalla (τ) requerido para inducir el deslizamiento a lo 
largo de cualquier discontinuidad previa. 
El modelo de la tectónica de placas sugiere también, que grandes bloques de 
litosfera se deslizan por encima del manto astenosférico. La corteza terrestre está 
intensamente penetrada por discontinuidades, lo que hace que los esfuerzos estén 
fundamentalmente controlados por la fricción, y no por la resistencia de las rocas intactas. 
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La generación de fracturas, especialmente las de cizalla, es un fenómeno local que 
tiene lugar a escalas relativamente pequeñas. La medida de esfuerzos “in situ” indica que el 
esfuerzo diferencial en buena parte de la corteza es ligeramente inferior o similar a la 
resistencia friccional de las rocas donde se mide.  
Siguiendo el diagrama de Mohr, la fricción interna (µ) es la pendiente de la recta, 
cuando pasa por el origen. Pero si hay cohesión, corta el eje τ en un punto distinto de cero: 
IH = 5! − F6 2   (1.21) 
Donde IH es el coeficiente de fricción al deslizamiento, que predice el ángulo de rotura 
por cizalla, mientras que µ (coeficiente de fricción interna) predice el ángulo de deslizamiento 
friccional. 
1.10 Límite friccional 
Los esfuerzos a los cuales las rocas son sometidas en la corteza terrestre nos dan 
información de los límites “in situ”. La rotura por cizalla sucede cuando el radio del esfuerzo de 
cizalla se hace muy grande (Byerlee, 1978). La rotura por cizalla reduce el radio del esfuerzo 
principal por debajo del nivel crítico (Barton y Zoback, 1994) (Figura 1.11a). En el régimen 
normal de esfuerzo, la rotura por cizalla incrementa 9 lo que desplaza el círculo de Mohr 
por debajo de la envolvente de rotura (Zoback y Healy, 1992) (Figura 1.11b). En el caso del 
régimen inverso, se reduce	
, lo que desplaza igualmente el círculo de Mohr por debajo de 
dicha envolvente. 
El radio del esfuerzo efectivo que causa deslizamiento en un plano pre-existente 
óptimamente orientado respecto el campo de esfuerzos fue determinado por Jaeger y Cook 
(1979). 
 − H
 − H = J5I
  16 2  IK (1.22) 
Esta relación establece unos límites friccionales del radio de esfuerzo efectivo para 
planos óptimamente orientados y sin cohesión (Zoback y Healy, 1984).  
En el caso de fallas normales: 
: − H
9 − H = J5I
  16 2  IK (1.23) 
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En el caso de fallas de desgarre: 

 − H
 − H = J5I
  16 2  IK (1.24) 
Y en el caso de fallas inversas: 

  H:  H = J5I  16
 2  IK (1.25) 
 
Figura 1.11 La rotura por cizalla incrementa σmin  en el régimen normal y reduce σmax en el caso inverso. 
En ambos, el radio del círculo de Mohr disminuye alejándose de la envolvente de rotura. Nótese que σv (presión de 
enterramiento) permanece invariable en cualquier régimen de esfuerzos a una profundidad dada. Tomado de 
Barton y Zoback (1994). 
Los valores admisibles para los esfuerzos horizontales en la corteza terrestre se muestran 
en la (Figura 1.12). La profundidad ha sido normalizada dividiendo los esfuerzos horizontales 
entre el esfuerzo vertical, lo que permite estudiar todas las profundidades en un único diagrama.  
Stüwe (2002) establece la variación de la fracturación frágil en función de la profundidad 
y del esfuerzo normal o presión litostática (Figura 1.13).  




Figura 1.12 Limites friccionales de los esfuerzos basados en la resistencia friccional de un plano 
favorablemente orientado para µ 0.6 y 0.7. El área está dividida siguiendo los campos propuestos por Anderson 
(1951). RF= fallas inversas: SS= desgarres; NF= fallas normales. Tomado de Moos y Zoback (1990). 
 










2 METODOLOGÍA DEL ANÁLISIS DE ESFUERZOS A 




Los mecanismos focales proporcionan información de la orientación y de las magnitudes 
relativas de los esfuerzos principales. Su registro permite analizar volúmenes importantes de roca 
con un amplio rango de profundidades, hecho que lo diferencia del resto de metodologías 
limitadas a medidas únicamente superficiales (Zoback y Zoback, 1991). En este trabajo se 
limitan los resultados a los 30 km de profundidad, espesor medio de la corteza continental. 
Además este tipo de datos suman un 60 % del catálogo del WSM (Heidbach et al., 2010) por lo 
que representan el dato más significativo a la hora de estudiar los esfuerzos en la corteza 
terrestre.  
En los últimos años la mejora en las redes de sismógrafos de los distintos organismos así 
como el refinamiento en el método de cálculo hace que los datos obtenidos sean muy fiables y se 
cubran regiones que debido a las bajas tasas de deformación hasta el momento no tenían 
suficiente información para este tipo de análisis. El umbral de cálculo para las redes regionales 
ha bajado hasta Mw≥3.5 lo que ha permitido realizar estudios del estado de esfuerzos de una 
forma más detallada ya que previamente estos trabajos estaban condicionados a terremotos de 
magnitud importante. Además estos mecanismos, en numerosas ocasiones calculados mediante 
el método de polaridades, generaban información incompleta y sesgada, de la orientación de los 
planos e incluso existía incertidumbre del tipo de mecanismo. 
En una primera aproximación, muchos autores toman los ejes P, T y B, como σ1, σ2 y 
σ3. Sin embargo los ejes P, T y B del mecanismo focal, pueden diferir mucho de las direcciones 
principales de esfuerzos ya que por ejemplo el eje P marca la máxima amplitud del patrón de 
radiación de las ondas primarias en el cuadrante de dilataciones. McKenzie (1969) demuestra 
que σ1 puede estar en cualquier lugar dentro del cuadrante extensional del mecanismo. Angelier 
(1994)  demuestra que la posición de  depende de la orientación del plano de falla, de la forma 
del tensor, definido por la razón de esfuerzos (R) y de los parámetros mecánicos del plano de 
falla, especialmente el coeficiente de fricción (). En terremotos con rotura superficial se observa 
que ésta está asociada a planos preexistentes. 
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En los análisis de inversión de esfuerzos aplicados en este trabajo, se asume, de modo 
implícito, que en el proceso de fracturación de la corteza superior aparecen una serie de 
propiedades geométricas invariantes al cambio de escala, cuya expresión más evidente es la ley de 
Gutemberg-Richter (Gutemberg y Richter, 1949; De Vicente et al., 2005). Bajo esta perspectiva 
resulta posible realizar la inversión sin tener en cuenta, o escalar, las fallas o mecanismos focales 
según su magnitud. Del mismo modo, no hay una magnitud mínima representativa del estado 
de esfuerzos tectónicos, por lo que el único criterio aplicable es el de la calidad de los mismos. 
2.1 Cálculo de Mecanismo Focal 
 La solución del mecanismo focal de un terremoto (MF) es el resultado del análisis de 
las formas de las ondas sísmicas generadas por un terremoto registradas en una serie de 
estaciones sísmicas en forma de sismogramas. 
El término mecanismo focal fue utilizado por primera vez por Perry Byerly a finales de 
la década de 1920 y principios de la siguiente, cuando estaba a cargo del desarrollo de la red de 
estaciones sísmicas del departamento de Geología de la Universidad de Berkeley, donde 
desarrolló la mayoría de su carrera investigadora. Byerly publicó muchos artículos sobre la 
descripción y análisis del fenómeno sísmico, aunque quizás su mayor contribución en este 
sentido fue el estudio de las primeras llegadas de las ondas P y S registradas en los sismogramas 
y como el sentido de desplazamiento del plano de falla puede ser discriminado a partir de las 
primeras llegadas (Verhoogen, 1995). La importancia de este descubrimiento se demostró 
cuando en la década de los 60 del siglo XX se pudo diferenciar el sentido de movimiento de las 
fallas transformantes ambas descritas en la tectónica de placas (Wilson, 1965).  
2.1.1 El patrón de radiación de las ondas sísmicas   
La amplitud de las ondas sísmicas, y por tanto la energía (ε ∝ A2) disminuye con la 
distancia recorrida, denominándose a este proceso atenuación. Esto se debe a que esa energía se 
distribuye cada vez por un mayor volumen de material (atenuación geométrica) y porque parte 
de la energía elástica se convierte en calor debido a rozamientos friccionales cuando el medio no 
es perfectamente elástico (atenuación reológica). Pero además de esa disminución general en 
función de la distancia recorrida, la amplitud de las Ondas P y S también depende del ángulo 
con que los rayos sísmicos dejan la fuente. La manera de analizar esta variación es mediante el 
patrón de radiación de las Ondas P y S, que representa la amplitud de cada una de estas ondas 
frente al ángulo θ entre el plano de falla y el rayo sísmico (Figura 2.1). 
Este factor geométrico se puede calcular matemáticamente asumiendo un modelo para 
el mecanismo de la fuente. Son clásicos dos modelos, que suponen la actuación sobre el plano de 
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falla de: a) un único par de fuerzas (modelo de pareja simple) y b) dos pares de fuerza 
ortogonales (modelo de pareja doble). 
Ambos modelos proporcionan un patrón para las Ondas P con cuatro lóbulos con 
máximas amplitudes separados por el plano de falla y un plano perpendicular, y que presentan 
sentidos contrarios (dos en compresión y dos en dilatación). Las máximas amplitudes de las 
ondas P se localizan a 45º del plano de falla y del otro plano perpendicular, es decir, en las 
bisectrices de los cuadrantes de dilatación definidos por ambos planos. 
 Sin embargo, el patrón producido para las Ondas S en ambos modelos difiere 
claramente: el modelo de pareja simple proporciona dos únicos lóbulos, con las máximas 
amplitudes orientadas perpendicularmente al plano de falla y sentido de movimiento contrario. 
El modelo de pareja doble proporciona cuatro lóbulos ortogonales entre sí con máximas 
amplitudes a 90º de ambos planos y sentidos de movimiento contrarios. 
 
 
Figura 2.1 Representación del patrón de radiación para las Ondas P y S para un modelo de pareja 
simple (izquierda) y pareja doble (derecha) (Lowrie 1997). 
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Los datos experimentales demuestran que existen cuatro lóbulos perpendiculares de 
máxima amplitud para las Ondas S, por lo que durante el movimiento de una falla actúan dos 
pares de fuerzas, que definen cuatro lóbulos de amplitudes contrarias separados por dos planos 
perpendiculares: uno es la falla y el otro se denomina plano auxiliar. A pesar de que este segundo 
plano no es un plano real, es imposible distinguir, desde el punto de vista del análisis de la 
vibración de las partículas, cual de ambos planos es el plano de falla real. 
Las máximas amplitudes de las ondas P se producen en la bisectriz de los cuadrantes (a 
45º del plano de falla). Estas zonas de máxima amplitud en los desplazamientos se denominan 
ejes P (presión) y T (tensión), y son los bisectores del plano de falla y del plano auxiliar (Figura 
2.2).  
 
Figura 2.2 Representación gráfica en una esfera de radio unitario de la amplitud de las ondas P (arriba) 
y ondas S (abajo) frente a la orientación del plano de falla (y del plano auxiliar). En blanco ese representa el 
cuadrante de dilataciones y en gris el de compresiones. Tomado de Shearer (1999). 
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2.1.2 Métodos de cálculo de Mecanismos Focales 
Para conocer las características de la fuente sísmica, las fuerzas que actúan sobre ella 
y el medio que recorren las ondas, es necesario utilizar simplificaciones relacionadas con el 
modelo de tierra supuesto y con las dimensiones del foco. 
2.1.2.1 Método de las primeras polaridades de ondas P 
Byerly descubrió que al representar en la proyección estereográfica isógona (falsilla de 
Wulff) la localización de los sismógrafos que registran un terremoto y en cada una de éstas la 
polaridad de la primera llegada de la onda P, ya sea compresiva (Up, en sólido) o de dilatación 
(Down, en blanco). Una vez todos los puntos están representados, se buscan dos planos  
perpendiculares entre sí que separen las polaridades hacia arriba (Up)  y hacia abajo (Down). 
Estos planos se denominarán planos nodales, uno de ellos es el plano de falla y el otro un plano 
auxiliar (Figura 2.3 y Figura 2.4). La incertidumbre en el cálculo de las orientaciones de los 
planos depende del número de estaciones y de su distribución espacial. En general se necesitan 
muchos datos para poder definir adecuadamente los cuadrantes de dilatación y compresión, y 
además, que estas estaciones estén bien distribuidas espacialmente cubriendo todos los azimuts 
alrededor del epicentro. 
 
Figura 2.3 Representación del cálculo del mecanismo focal  del terremoto mediante el método de las 
primeras polaridades de Ondas P (Lowrie 1997). 
 




Figura 2.4 Obtención de las polaridades de movimiento vertical para la Fase P de diferentes estaciones 
sísmicas, (A-N) y representación en proyección estereográfica de dichas polaridades para la obtención del 
mecanismo de foco del terremoto. a) Proyección estereográfica de las primeras llegadas, b) planos nodales y c) 
mecanismo focal resultante (Cronin2004). 
  
2.1.2.2 Cálculo Tensor Momento Sísmico  
Consideremos una Tierra continua, elástica y esférica. Para describir los procesos y 
consecuencias de un terremoto, se tienen que usar los términos de deformación interna. Las 
cuatro leyes de conservación son: conservación de la masa, el momento, el momento angular y la 
energía. Si añadimos la ley de la gravitación universal de Newton, el equilibrio  inicial de la 
Tierra queda definido. Cuando se genera un terremoto, el desplazamiento  (s (x, t)) en una 
localización precisa (x) es perturbada de su posición de equilibrio en un momento determinado 
(t) dentro de un medio con una densidad dada (ρ0). 
La linearización del momento de equilibrio Euleriano, incluyendo las leyes de 
conservación, es válida para pequeñas perturbaciones del estado de equilibrio de la Tierra, con 
una densidad inicial (ρ0) y potencial gravitatorio ∅0. 
	
      ∅  
	∅    2	 	
 (2.1) 
El término de la izquierda es la fuerza de una masa acelerada. Los términos de la 
derecha se corresponden a la fuerza asociada con la perturbación del estado de esfuerzos (σ), la 
fuerza gravitacional expresada como un gradiente del potencial gravitacional (∅), la fuerza 
resultante del potencial gravitacional inicial y el potencial centrífugo ( y la fuerza de Coriolis 
causada por la rotación de la Tierra con una velocidad angular uniforme (. 
Para conocer las características de la fuente sísmica, las fuerzas que actúan en ella y el 
medio que recorren las ondas, es necesario utilizar las siguientes simplificaciones relacionadas 
con el modelo de tierra supuesto y con las dimensiones del foco: 
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• El modelo más sencillo consiste en considerar la Tierra como un medio elástico 
homogéneo y el foco sísmico como un punto en el cual actúan sistemas de fuerzas que 
representan una fractura (aproximación de fuente puntual), válida si la longitud de onda 
de la señal utilizada es mayor que la dimensión del foco. 
• Otra simplificación es suponer que la distancia entre el observador y el foco es mucho 
mayor que las dimensiones del mismo (aproximación de campo lejano). 
• Una tercera simplificación, es trabajar a distancias epicentrales mayores de 30°, para 
evitar la triplicación de los rayos que tienen su punto de reflexión en el manto superior, y 
distancias menores de 90° para evitar las ondas P que penetran en el núcleo interno. A 
estas distancias telesísmicas (entre 30° y 90°), la tierra puede aproximarse a un medio 
elástico, homogéneo e isótropo (Coca, 1999). 
• Para representar las fuerzas que actúan en el foco sísmico se utiliza el modelo de fuerzas 
equivalentes donde se acepta que los desplazamientos en la superficie terrestre son 
idénticos a los que tienen lugar en la fuente sísmica. 
Gilbert en 1971 propone expresar los desplazamientos producidos por un terremoto en 
términos del Tensor Momento Sísmico (Figura 2.5 y Figura 2.6). Dziewonski et al. (1981), 
realizan una aproximación al mecanismo de la fuente, usando datos de un amplio rango de fases 
de velocidad, asumiendo que el tensor momento sísmico no varía con la frecuencia, y que la 
fuente es una función de tipo escalón en el tiempo. Esta aproximación se ha convertido en un 
importante instrumento en las estimaciones rutinarias de los principales parámetros de la fuente 
sísmica (coordenadas hipocentrales y tensor de momento sísmico), para terremotos con tamaño 
moderado. Al igual que en los métodos de polaridad de la primera llegada de la onda P, la 
calidad de la inversión del tensor momento sísmico depende de las trazas disponibles y de la 
distribución azimutal de estaciones sobre la fuente. 
Existen diversos métodos para el cálculo del mecanismo focal a partir del modelado de 
formas de onda. El objetivo del procedimiento de inversión es encontrar los pesos que dan el 
mejor ajuste entre los sismogramas sintéticos y los observados (Función de Green) (Aki y 
Richards, 1980). Dados unos parámetros iniciales (tiempo de origen, coordenadas epicentrales y  
profundidad), se deriva un tensor momento inicial. Este grupo de parámetros representa los 
valores iniciales para un procedimiento iterativo en el cual los cambios de los elementos del 
tensor momento son encontrados simultáneamente con cambios en los parámetros 
hipocentrales. En general este método es estable y converge rápidamente (Figura 2.7). 
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Figura 2.5  Los nueve  pares de fuerzas del Tensor Momento Sísmico. 
El tensor momento sísmico tiene seis componentes independientes, en las cuales el 
momento angular para fuerzas equivalentes en la fuente desaparece. El doble par de fuerzas es 
un caso especial del momento desviatorio, con la restricción que la determinante de M, es cero.  
 
Figura 2.6  Momentos sísmicos más comunes y su representación como mecanismo focal. 




Figura 2.7  Representación gráfica de la reducción de la varianza frente a la profundidad desde el tensor 
de momento inicial mediante un procedimiento iterativo en el cual los cambios de los elementos del tensor momento 
se calculan simultáneamente a los cambios en los parámetros hipocentrales. 
El tensor momento sísmico tiene seis componentes independientes, en las cuales el 
momento angular para fuerzas equivalentes en la fuente desaparece. El doble par de fuerzas es 














M M= −  
Para un doble par de fuerzas, las componentes cartesianas del tensor momento pueden 
ser expresadas en términos de rumbo (Φ), buzamiento (δ) y deslizamiento (λ) de la cizalla 
(plano de falla) y el momento sísmico escalar Mo (Aki y Richards, 1980): 
Mxx = - M0 (senδ cosλ sen2Φ + sen2δ senλ sen2 ) (2.2) 
Mxy =   M0  (senδ cosλ cos2Φ + 0.5 sen2δ senλ sen2Φ) (2.3) 
Mxz = - M0 (cosδ cosλ cosΦ + cos2δ senλ senΦ ) (2.4) 
Myy =   M0  (senδ cosλ sen2Φ – sen2δ senλ cos2Φ ) (2.5) 
Myz = - M0  (cosδ cosλ senΦ – cos2δ senλ cosΦ) (2.6) 
Mzz =   M0 sen2δ senλ (2.7) 
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M0 =  µ DA (2.8) 
 
Donde µ  es el módulo de cizalla, D el desplazamiento y A el área de rotura (falla). 
A partir del momento sísmico es posible obtener una magnitud de momento (Mw) (Aki 
y Richards, 1980). 
  2 3  − 10.7 (2.9) 
 
Al ser el tensor simétrico, puede ser rotado a un sistema de ejes principal, de tal manera 
que desaparecen los elementos no diagonales, y únicamente los diagonales son diferentes de 
cero. Los elementos diagonales son los autovalores (eigenvalues) de M, y las direcciones 
asociadas son los autovectores (eigenvectors). La combinación lineal de los elementos del tensor 
momento principal describe completamente la radiación de la fuente sísmica. En una fuente de 
tipo doble par de fuerzas, los elementos diagonales de M en el sistema principal de ejes tiene dos 
autovalores diferentes de cero Mo y -Mo, y sus  autovectores dan respectivamente la dirección del 
eje de tensión T (positivo) y del eje de compresión P (negativo), mientras el autovalor cero está 
en la dirección del eje nulo del doble par de fuerzas. 
2.1.2.2.1 Inversión del Tensor Momento Sísmico 
La inversión puede realizarse en el dominio del tiempo, o en el de las frecuencias. En el 
dominio del tiempo, la relación entre desplazamiento sísmico y tensor momento se describe 
mediante la ecuación: 
ds(x,t) = Mkj [Gsk,j (x, ξ ,t) * s(t)] (2.10) 
donde: ds(x,t): desplazamiento del terreno en la posición x, y tiempo t. 
Mkj: componentes de segundo orden del tensor momento sísmico simétrico M. 
Gsk,j: derivada de las funciones de Green con respecto a la coordenada de la 
fuente ξj. 
s(t): historia del tiempo en la fuente. 
x: vector posición de las coordenadas x1, x2, x3 . 
ξ: vector posición del punto fuente con coordenadas ξ1, ξ2, ξ3 . 
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Por razones de complejidad de la fuente o porque la función fuente-tiempo no es 
conocida, la aproximación se realiza en el dominio de la frecuencia. 
Se debe cuidar el ajuste entre el sismograma sintético y observado. El proceso de  
alineación de las formas de onda se realiza por técnicas de correlación cruzada (cross-correlation). 
En la mayoría de los esquemas de inversión del tensor momento sísmico, la profundidad se 
asume constante. La inversión se lleva a cabo para un rango de profundidades focales y se toma 




Figura 2.8  Ejemplos de registros de un terremoto en tres estaciones sísmicas, y representación de los 
sismogramas que permiten el cálculo del mecanismo focal mediante el método del Tensor de Momento Sísmico 
(TMS). Tomado de Muñoz-Martín y De Vicente (2010). 
Harvard y NEIC publican el tensor momento usando la notación de la teoría de modo 
normal, basada en coordenadas (r; Θ; Φ), donde r es la distancia radial de la fuente desde el 
centro de la tierra, Θ es la latitud, y Φ es la longitud del punto fuente. Los seis elementos 
independientes del tensor momento en sistema de coordenadas norte, este, profundidad (x, y, z), 
están relacionadas a las componentes r; Θ; Φ según: 
Mrr   =   Mzz 
MΘΘ =   Mxx 
MΦΦ =   Myy 
MrΘ   =   Mzx 
MrΦ   = - Mzy 
MΘΦ = - Mxy 
 
Además de los elementos del tensor, el procedimiento de inversión busca una solución 
para la localización de la fuente, considerada como el punto donde el doble par de fuerzas es 
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localizado en el modelo fuente descrito por el tensor momento sísmico (centroide). El centroide 
representa la integral de densidad del momento sísmico sobre el área de ruptura. La localización 
del centroide puede, para sismos superficiales muy grandes, diferir significativamente de la 
localización del hipocentro obtenida de los tiempos de llegada de la onda P. La localización del 
hipocentro corresponde al lugar donde empezó la ruptura. De allí que el desfase de la 
localización del centroide relativo a la localización hipocentral da una primera aproximación de 
la dirección de la ruptura. 
En la Figura 2.9 se puede observar como en el caso de campo lejano el desplazamiento 
asociado a fuentes de doble par, como el caso de terremotos, la función respecto el tiempo del 
tensor momento M(t) es proporcional al momento sísmico . 
 
Figura 2.9 Relación entre el desplazamiento y la velocidad frente el tiempo, en el caso de campo lejano. 
Tomado de Shearer (2010). 
En la literatura y en las distintas bases de datos disponibles existen diversas medidas de 
la magnitud de un terremoto, todas ellas relacionadas con la amplitud máxima registrada en el 
sismograma. En la Figura 2.10 se aprecia como mb y Ms  se saturan a magnitud 5.5 y 8 
respectivamente. Por su parte el límite superior de la Magnitud de Momento Sísmico depende 
de los límites elásticos de la corteza y manto superior, además del tamaño de la falla. El valor 








Figura 2.10 Para terremotos grandes, el límite del espectro se desplaza hacia las bajas frecuencias, 
reduciéndose la amplitud observada para las frecuencias usadas para determinar Ms y mb. Tomado de Shearer, 
2010. 
2.1.2.2.2 Calidad del Tensor de Momento Sísmico 
De manera similar a los indicadores de calidad en las localizaciones de hipocentros, y de 
los mecanismos focales de terremotos a partir de la polaridad de la onda P, existen parámetros 
para valorar la “calidad” de las determinaciones del método del tensor momento sísmico. 
Frohlich y Davis (1999) proponen dos estadísticas para estimar la calidad de las soluciones:  
• Error relativo (Erel). Medida del tamaño relativo de M y sus errores estándar U.   
"#$%  &':': 
(2.11) 
Es el “momento escalar” de U, normalizado por el momento escalar de M. En 
muchos casos, Erel es un número entre 0 y 1. El valor medio del Erel para el catálogo 
de Harvard es de 0.126. 
• Desviación (ε) del mecanismo de doble par de fuerzas. El tensor simétrico M tiene 
sólo dos autovalores independientes E1 y E2; el tercer valor puede ser la suma 
negativa de E1 y E2. Si un terremoto es del tipo doble par de fuerzas, la condición es 
que E1 = - E2, pero esta condición no se impone en el procedimiento de inversión. 
Considerando en valores absolutos los autovalores, Emax el mayor, y Emin el menor, la 
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relación ε es una medida de la desviación del tensor momento del mecanismo de 
doble par de fuerzas: 
)  *"+,-"+./* (2.12) 
El valor de ε puede variar entre 0 (doble par) y 0.5 (vector dipolar linear), en el cual 
las orientaciones de los ejes P, T y B son indeterminadas. 
Como se verá en los siguientes capítulos, en este trabajo se han utilizado distintos 
catálogos de mecanismos focales, en los que puede aparecer el mismo evento. Cuando esto 
ocurre, se utiliza la desviación del doble par de fuerzas como criterio de selección, usándose 
únicamente aquel con mayor calidad. Con este objetivo se ha escrito el programa 2DC. 
 
2.1.3 Relaciones entre mecanismos focales de terremotos y fallas 
Como se ha visto anteriormente el de esfuerzo y deformación, el tensor momento puede  
escribirse en términos de tres ejes ortogonales: P (presión, el eje compresivo), T (Tensión, eje 
extensivo) y B (nulo). La orientación de los ejes P y T del tensor del momento forma 45º con el 
plano de falla, que contiene al eje B. El significado mecánico de estos tres ejes es el de en qué 
direcciones radia más energía el terremoto, y no debe confundirse con la orientación de los 
esfuerzos tectónicos principales que originaron el sismo. 
Para cualquier tensor momento, hay dos planos posibles que siguen estos criterios. Estos 
dos planos se denominan planos nodales, son mutuamente perpendiculares y se cortan a lo largo 
de B. Uno de los dos planos es la falla, mientras que al otro se le denomina plano auxiliar 
(Figura 2.11). La posición de los ejes P y T depende del tipo de falla, pudiendo dos mecanismos 
tener los mismos planos nodales, pero distinta posición de los ejes P y T (intercambiados). 
De este modo, el mecanismo focal proporciona la orientación del plano de falla, el 
sentido y orientación del movimiento del bloque de techo de la falla, y por supuesto, el tipo de 
falla que produjo el terremoto: Normal, inversa o de desgarre. Esta información puede obtenerse 
de forma inmediata desde los mapas de “balones de playa” (beach balls en la literatura 
anglosajona). 
Los balones de playa de mecanismos focales son proyecciones estereográficas del 
hemisferio inferior que tienen dos cuadrantes negros y dos cuadrantes blancos, separados por 
planos (círculos máximos) mutuamente perpendiculares (Las ciclográficas contienen a los polos 
respectivos). Estas ciclográficas son los planos nodales (uno es el plano de falla que generó el 
sismo). 




Figura 2.11  La ciclográfica cuyo polo es B contiene a los polos de los planos nodales, a P y a T, todos ellos 
separados 45º. Los polos de los planos nodales resultan ser también las orientaciones en que deslizan las fallas. 
Para señalar el sentido del movimiento se dibuja una pequeña flecha en el círculo que representa la orientación del 
deslizamiento según la línea que lo une con el centro de la falsilla. La flecha indica el sentido en el que se mueve el 
bloque del techo de la falla: hacia fuera en fallas normales, y hacia dentro en inversas. Desde un punto de vista 
sismológico, los planos nodales no son distinguibles, lo que  hace necesario implementar criterios geológicos para 
elegir entre de entre las dos posibles soluciones cuál es la falla. Muñoz Martín y De Vicente, 2010. 
Los planos nodales se pueden definir con los mismos parámetros que se utilizan en 
geología estructural: dirección (strike), buzamiento (dip) y cabeceo (slip o rake en los catálogos 
sísmicos) (Figura 2.12). 
Los desgarres (cabeceo de la estría 0º) producen mecanismos focales con una forma 
característica en cruz. En el instante en que ocurre el sismo, el movimiento de las ondas P 
(primarias) a través del material alrededor del foco, produce movimiento en las partículas 
situadas en los cuadrantes negros que las aleja del foco, mientras que las partículas en los 
cuadrantes blancos son atraídas hacia el foco. Cualquiera de los dos planos nodales produce este 
patrón de movimientos, pero en un caso será una falla lateral‐derecha, y en el otro, lateral-
izquierda. El movimiento de la falla será el que indica el desplazamiento paralelo a su dirección, 
siempre desde un cuadrante blanco (contiene al eje P) hacia uno negro (contiene al eje T) 
(Figura 2.13). 





Figura 2.12 Bloque diagrama representando los parámetros que definen la orientación de un plano de 




Figura 2.13  Bloque diagrama (arriba) de una falla con estría de deslizamiento y de los ángulos de 
buzamiento (B), Cabeceo (C) y sentido de buzamiento del plano (Sb). Abajo se muestra la representación en 
proyección estereográfica de estos elementos, lo que junto con el plano auxiliar (cuyo polo es la estría de la falla) 
permite construir el mecanismo de foco de la falla. Muñoz Martín y De Vicente, 2010. 
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Las fallas con movimiento según el buzamiento (o la máxima pendiente de la falla, 
cabeceo de la estría de 90º) incluyen a las fallas normales y a los cabalgamientos. Sólo tres de los 
cuatro cuadrantes son visibles en una bola de playa en fallas de C=90º. El eje vertical (el centro 
de la proyección estereográfica) cae en un cuadrante blanco en fallas normales, y en negro en las 
inversas (ojos de gato) (Figura 2.14). 
 
Figura 2.14 A) Ejemplo de mecanismo focal de desgarre, B) primeros desplazamientos de partículas y C 
y  D) posibles fallas asociadas. Cronin (2004).  
Las fallas con movimientos oblicuos tienen a la vez componentes en dirección y según el 
buzamiento. Siempre se ven los cuatro cuadrantes. Si el eje vertical está incluido en un cuadrante 
blanco, la falla tiene un componente normal, independientemente de qué plano nodal sea la 
falla. Si el centro está en un cuadrante negro, la falla tiene un componente inverso según el 
buzamiento (Figura 2.15). 
 
Figura 2.15  Ejemplos del tipo falla con su mecanismo focal asociado (USGS). 
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Para determinar el movimiento de una falla conociendo su mecanismo focal basta con 
seguir una regla sencilla: el deslizamiento va siempre de un cuadrante blanco a otro negro 
(Figura 2.16). 
 
Figura 2.16 Cálculo del sentido de movimiento de un plano nodal en un mecanismo focal: el 
deslizamiento siempre va del cuadrante en dilatación (blanco) al de compresión (negro). 
El principal objetivo es relacionar un terremoto con una falla. Así un mapa de 
mecanismos focales debe traducirse rápidamente a un mapa de fallas activas que se mueven 
bajo un campo de esfuerzos coherente (Figura 2.17) 
 
Figura 2.17.Relaciones entre mecanismos focales y estructuras activas para los tres regímenes de esfuerzos 
principales, incluyendo mecanismos puros y oblicuos. Tomado de Muñoz-Martín y De Vicente (2010). 
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2.2 Métodos de inversión de esfuerzos 
Debido a que los métodos de inversión de esfuerzos utilizan como entrada el par falla-
estría, resulta necesario elegir de entre los dos planos nodales, cuál introducir en la inversión (la 
excepción es el método de los Diedros Rectos). En este trabajo se ha seguido la metodología, 
para mecanismos focales calculados mediante el tensor de momento, de seleccionar el plano 
neoformado (CSN, 1998; Herraiz et al., 2000). 
De este modo la solución obtenida en la inversión es de mejor calidad y explica un 
mayor número de fallas, aunque los resultados tensoriales son muy similares, tanto si se 
introducen sólo los planos reactivados o los dos (De Vicente, 1988; Giner-Robles et al., 
2006).La selección del plano neoformado puede realizarse aplicando simplemente el criterio de 
fracturación de Anderson, o como en este caso, utilizando las simetrías predichas por el modelo 
de deslizamiento de deformación triaxial (Reches, 1983; De Vicente, 1988; Capote et al., 1991). 
Con este procedimiento, no se tiene certeza de que el plano seleccionado sea el que realmente 
produjo el sismo, pero se mejora notablemente la calidad de la solución del tensor de esfuerzos. 
El primer método de inversión para poblaciones de fallas fue propuesto por Carey y 
Brunier (1974), donde se asumía que la estría coincidía con la dirección del máximo esfuerzo de 
cizalla. Aunque esta hipótesis ha sido largamente discutida, en la práctica los resultados que se 
obtienen, sobre todo a partir de poblaciones de mecanismos focales son altamente congruentes 
en una gran variedad de situaciones tectónicas (Vasseur et al., 1983; Angelier, 1984; Michael, 
1987). 
Estas metodologías están basadas en las relaciones esfuerzo-deslizamiento descritas por 
Wallace (1951) y Bott (1959). Anderson (1951), fue el primer autor que estableció una relación 
entre el estado de esfuerzos, la simetría y la orientación de las fracturas de las rocas (Modelo de 
fracturación de Anderson), basándose en el criterio de fracturación de Navier-Coulomb. Este 
modelo clásico, es aún válido para sistemas de fallas de neoformación y con cabeceos puros de 0° 
ó 90° (Figura 2.18). 
Bott (1959), formuló una relación entre la orientación y la forma del elipsoide de 
esfuerzos que actúa sobre un plano preexistente. La premisa es que la estría refleja la dirección 
de la componente de cizalla (τ) sobre el plano y se expresa matemáticamente por la Ecuación de 
Bott: 
tan 3  45 5	  1  4	6´ Ecuación de Bott (2.13) 
 
 




6´  8 − /
9 − /
 (2.14) 
Donde la tangente del ángulo de cabeceo (θ) está definida por los cosenos directores de 
la normal al plano de falla (l, m, n) y por el factor de forma (R´). σx, σy y σz, son respectivamente 
el esfuerzo horizontal mínimo, esfuerzo horizontal máximo  y esfuerzo vertical. Esta relación, 
denominada ecuación de Bott, es la base de numerosos métodos de inversión de esfuerzos. 
 
Figura 2.18 Sistema de fallas conjugadas, en relación con los tipos de esfuerzo del Modelo de fracturación 
de Anderson: Fallas normales, Fallas en dirección (desgarres) y  Fallas inversas (cabalgamientos). Tomado de 
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Angelier (1979) utiliza directamente el parámetro R o relación de esfuerzos (stress 
ratio): 
6  	  :  : (2.15) 
Esta relación de esfuerzos mide la forma del elipsoide de esfuerzos, independientemente 
de la orientación relativa de los esfuerzos principales. Así, el valor de R está comprendido entre 
0 (elipsoide prolato) y 1 (elipsoide oblato) (Figura 2.19). En este caso, para caracterizar el tensor 
de esfuerzos habrá que obtener el valor de R y la orientación de los ejes principales, es decir cuál 
está en la vertical. La correspondencia entre R y R´es inmediata: 
 
	;<=>?@A 6´  1/6 6´ C 1 
		;<=>?@A 6´  6 0 D 6´ D 1 
:	;<=>?@A 6´ 
1





Figura 2.19 El elipsoide de esfuerzos puede caracterizarse mediante el parámetro R (factor de forma). 
Para R=0 se tiene un elipsoide prolato (cigarro puro), mientras que si R=1, éste es oblato (tarta). Tomado de 
Muñoz-Martín y De Vicente (2010). 
 
Las relaciones que se establecen en la ecuación anterior indican que, en fallas reactivadas 
(planos de discontinuidad previos a los esfuerzos aplicados: fricción al deslizamiento) la 
orientación de la estría que se producirá (ángulo de cabeceo) depende, no sólo de la orientación 
del plano de falla respecto a los esfuerzos, sino también del tipo de tensor aplicado (factor de 
forma R) (Figura 2.20). 




Figura 2.20 Ecuación de Bott: Aplicando unos determinados esfuerzos a una roca con discontinuidades 
previas, la orientación de la estría generada depende del tipo de esfuerzos aplicados (R1, R2, R3.). Tomado de 
Muñoz-Martín y De Vicente (2010). 
Según la forma del tensor (R`), los elipsoides de esfuerzos se clasifican en siete tipos 
diferentes (Tabla 2.1).  
R´ TIPOS DE EJES RÉGIMEN DE ESFUERZOS 
R´  - ∞ σy = σx = σz COMPRESIÓN RADIAL 
R´ < 0 σy > σx > σz COMPRESIÓN TRIAXIAL 
R´ = 0 σy > σx = σz COMPRESIÓN UNIAXIAL 
0 < R´ < 1 σy = σx > σz DESGARRE 
R´ = 1 σz = σy > σx EXTENSIÓN UNIAXIAL 
R´ > 1 σz > σy > σx EXTENSIÓN TRIAXIAL 
R´  + ∞ σz > σy = σx EXTENSIÓN RADIAL 
Tabla 2.1 Relación entre la forma del tensor de esfuerzos (R´), y el estado de esfuerzos que caracteriza. 
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Si utilizamos R ( 
Tabla 2.2): 
R TIPOS DE EJES RÉGIMEN DE ESFUERZOS  
R =1  		 >	: COMPRESIÓN RADIAL :	;<=>?@A 
 0 <R<1  >		 >	: COMPRESIÓN TRIAXIAL :	;<=>?@A 
R = 0  > 	 	: COMPRESIÓN UNIAXIAL :	;<=>?@A 
0 <R<1 , > 	 >	: DESGARRE 		;<=>?@A 
R = 1   	 >	: EXTENSIÓN UNIAXIAL 	;<=>?@A 
0 <R<1 , > 	 >	: EXTENSIÓN TRIAXIAL 	;<=>?@A 
R = 0 , > 	  : EXTENSIÓN RADIAL 	;<=>?@A 
 
Tabla 2.2 Relación entre la forma del tensor de esfuerzos (R), y el estado de esfuerzos que caracteriza. 
Cabe notar que para R=0 (σ2 = σ3), mientras que para R=1, (σ1 = σ2). Según cual sea el 
esfuerzo principal que actúe en la vertical, se tienen los posibles regímenes de esfuerzos (Figura 
2.21) 
Hay que observar que los elipsoides de esfuerzo y de deformación son complementarios: 
Para producir una “torta” desde una esfera indeformada, hay que aplicar unos esfuerzos tipo 
“cigarro puro” (oblatos).  
Hay que observar que los elipsoides de esfuerzo y de deformación son complementarios: 
para producir una “torta” desde una esfera indeformada, hay que aplicar unos esfuerzos tipo 
“cigarro puro” (oblatos).  
La Figura 2.22 muestra la relación entre el valor de R y los valores relativos de  σ1, σ2 y 
σ3, lo que permite visualizar de forma directa la representación del círculo de Mohr. 
 




Figura 2.21 Posibles regímenes de esfuerzos para R=0 (σ2 = σ3) y para R=1, (σ1 = σ2) en función de cuál 
es el esfuerzo principal que actúa en la vertical. Tomado de Muñoz-Martín y De Vicente (2010). 
 
Figura 2.22 Relación entre los distintos regímenes de esfuerzos y el círculo de Mohr. 
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2.1.4 El método de los Diedros Rectos 
Este es uno de los métodos gráficos más utilizados. Fue concebido por Pegoraro (1972) 
y difundido y aplicado mediante ordenador por Angelier y Mechler (1977) y es aplicable de 
forma directa, tanto a fallas, como a mecanismos focales de terremotos. Se trata de un método 
geométrico que se basa en limitar para cada falla las zonas del espacio compatibles en 
compresión y extensión, superponiendo estos campos en proyección estereográfica. Cada plano 
de falla y su estría sirven para dividir el espacio en cuatro cuadrantes, siendo los planos que los 
limitan el plano de falla y otro auxiliar normal a él y cuyo polo es la estría (Figura 2.23). No 
conviene olvidar que, mientras que el plano de falla es una discontinuidad real en la roca, el 
plano auxiliar sólo existe como construcción geométrica.  
 
 
Figura 2.23  Diedros rectos y mecanismo focal de una falla. A) en perspectiva y B) en proyección estereográfica 
(semiesfera inferior). F, plano de falla; A, plano auxiliar; n, vector unitario normal al plano de falla; s, vector unitario de 
deslizamiento; B, intersección de los planos F y A; P, diedro compresivo y T, diedro extensivo. 
De este modo quedan definidos, sin ninguna ambigüedad, y teniendo en cuenta el 
sentido de movimiento de la falla, los dos diedros rectos opuestos dos a dos (en extensión, T y 
en compresión, P). 
Resulta fácilmente demostrable que los ejes de esfuerzos principales máximo () y 
mínimo (:) no pueden disponerse en cualquier parte del espacio si se tiene en cuenta la 
hipótesis de Wallace - Bott. De este modo se demuestra que σ1 debe situarse en el diedro en 
compresión y σ3 en el diedro en extensión (Angelier, 1994). Por el contrario, no hay 
constricciones geométricas sobre la orientación del eje 	. 
Dado que el eje  se encuentra situado en el diedro compresivo (P) y : en el extensivo 
(T), cuando un conjunto de fallas han sido activas bajo el mismo régimen de esfuerzos, los dos 
ejes principales de esfuerzos máximo y mínimo deben estar incluidos en el mismo diedro para 
todos los mecanismos focales correspondientes a las fallas. Este principio es fácil de aplicar 
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manualmente, superponiendo los diedros en proyección estereográfica (Figura 2.24). No 
obstante, cuando las fallas son muy numerosas, suele suceder que no quede ningún área residual 
(100% de compatibilidad) en el diagrama final, debido a diversos factores (errores en la 
determinación de los sentidos de movimiento, presencia de fallas relacionadas con otro régimen 
de esfuerzos, dispersión natural de los deslizamientos, errores de las medidas angulares, etc.). 
Para solucionar este problema basta con aplicar un simple criterio numérico de porcentajes, 
dividiendo la falsilla estereográfica en una serie de intervalos discretos que tendrán un porcentaje 
de compatibilidad con el carácter de compresión y/o extensión. En nuestro caso hemos utilizado 
el programa Cratos 1.0, cuyo módulo DREC está descrito por De Vicente et al. (1992).  
Posteriormente a su desarrollo, diversos autores han realizado trabajos para mejorar el 
método y solucionar algunos problemas del mismo. Así, Lisle (1987) impone unas condiciones 
para obtener mejores resultados en la aplicación del método:  
• Los ejes de máxima compresión y extensión deben ser perpendiculares. 
• Ambos ejes deben de estar en parejas opuestas de diedros. 
• Cuando se aplican esfuerzos con valores de R próximos a 0 o a 1, hay dos ejes 
con magnitudes muy similares. En estos casos su localización vendrá mejor 
definida por un plano, que por una línea. Esta situación suele traducirse en 
diagramas de diedros rectos que muestran inmersiones “aparentes” de las 
máximas concentraciones de zonas compatibles en extensión o compresión. 
 
 
Figura 2.24 Procedimiento gráfico del método de los diedros rectos (Angelier y Mechler, 1977) para dos fallas. En 
oscuro compresión, en claro extesión. 
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2.1.5 El Modelo de Deslizamiento 
El modelo de deslizamiento intenta explicar el hecho de que en condiciones triaxiales de 
deformación frágil, tanto naturales como experimentales, las fracturas se disponen según una 
simetría ortorrómbica con respecto a los ejes fundamentales del elipsoide de deformación (ei). 
Este modelo se deduce a partir del criterio de fractura de Navier-Coulomb e incluye como caso 
particular (deformación plana, e2 = 0), el modelo de fracturación de Anderson (1951), el cual 
presenta una simetría de los planos de falla de tipo monoclínica. 
El modelo de deslizamiento supone que, en el caso más general (deformación triaxial), 
las fallas se disponen en cuatro familias con dos direcciones y buzamientos contrarios, debido a 
que estas geometrías son las que mejor disipan la energía durante la deformación frágil (Figura 
2.25). Para que se produzca el deslizamiento, asume que hay que vencer una resistencia cohesiva 
y friccional. El modelo de deslizamiento es válido para un comportamiento isótropo del macizo 
rocoso (número suficiente de planos de debilidad con distintas orientaciones en la roca), o bien 
para fallas de neoformación. 
 
Figura 2.25 Geometría comparada de los planos de falla según el modelo de Reches (1983): A) caso 
biaxial con simetría monoclínica (modelo de Anderson, 1951) y B) caso triaxial con simetría ortorrómbica. 
El modelo relaciona la forma del elipsoide de deformación (k') y el ángulo de 
rozamiento interno (∅), con los cosenos directores de las estrías de fricción y de las normales a 




Donde ey es el eje de deformación vertical y ex el eje de máximo acortamiento horizontal.  
De Vicente (1988), establece una serie de ecuaciones que relacionan k' y ∅, con los valores angulares de 
las fallas medidas en campo: sentido de buzamiento (D), buzamiento (B) y cabeceo de la estría (C), asumiendo 
que uno de los ejes se encuentra en la vertical, hecho que resulta ser muy común (Angelier, 1994) ( 
Figura 2.26).   
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Utilizando estas expresiones se obtiene para cada falla y de forma directa, la orientación 
del máximo acortamiento horizontal (Dey), un valor del ángulo de rozamiento interno de la roca 
durante el deslizamiento (∅) y la forma del elipsoide de deformación (k'). Los tipos de elipsoide 




Figura 2.26 Modelo de Deslizamiento: Dibujo de las ecuaciones que relacionan K' y φ, con los valores 
angulares de las fallas medidas en campo: sentido de buzamiento (D), buzamiento (B) y cabeceo de la estría (C), 
asumiendo que uno de los ejes principales del tensor deformación se encuentra en la vertical. Tomado de Muñoz-
























k´ = +∞ Deformación plana (ez 0 =; -ex = ey) DESGARRES PUROS (C = 0) 
+∞>k´>1 
Deformación por cizalla con componente 
extensional 
(-ex > ey > ez) DESGARRES NORMALES 
k´ = 1  (-ex > ey = ez)  
1>k´>0 
Deformación extensional con componente de 
cizalla 
(-ex > ez > ey) 
Fallas NORMAL DIRECCIONALES 
(C ≠ 0, ≠ 90)  
k´ = 0 (deformación plana) (-ex = ez; ey = 0)  
0>k´>-0.5 Deformación extensiva radial (-ez > -ex > -ey) Fallas NORMALES PURAS (C = 90) 















k´ = -0.5 Deformación compresiva radial pura (-eZ  > ex  = ey)  
-1>k´>-0.5 Deformación compresiva radial (-ez > ey > ex) Fallas INVERSAS PURAS (C = 90) 
k´ = -1 (deformación plana) (-ez = ey; ex = 0)  
-2<k´<-1 
Deformación compresiva con componente de 
cizalla 
(ey > -ez  > -ex) 
Fallas INVERSO DIRECCIONALES 
(C ≠ 0, ≠ 90) 
k´ = -2  (ey > -ex  = -ez)  
-∞<k´<-2 
Deformación por cizalla con componente 
compresional 
(ey > -ex  > -ez) DESGARRES INVERSOS 
k´ = -∞ Deformación plana (ey = -ex; ez = 0) DESGARRES PUROS (C = 0) 
 
Tabla 2.3 Tipos de elipsoides de deformación y valores de K´ asociados 
Al representar los posibles valores de cabeceo y buzamiento de una falla, se delimitan cuatro campos de 
posibles relaciones C/B que definen tipos de fallas diferentes. En este diagrama C/B ( 
Figura 2.26 y Figura 2.28), las áreas 1 y 3 presentan fallas con mayor movimiento en 
dirección (cabeceos bajos con buzamientos altos), mientras que las zonas 2 y 4 tienen 
movimientos importantes según la máxima pendiente del plano (cabeceos altos). Las áreas 1 y 2 
corresponden a fallas con acortamiento según el eje ez (fallas normales), mientras que las 3 y 4 lo 
son de extensión según ez (fallas inversas). Los casos extremos (B = 90º, C = 90º) corresponden a 
los elipsoides de tipo "deformación plana" (e2 = 0) para los que sólo existen dos familias de fallas 
(modelo de fracturación de Anderson). 
Si una falla medida en campo, con una clara determinación de su sentido de movimiento 
no se ajusta al modelo (i.e. una falla inversa con un buzamiento de 60° y un cabeceo de 80°), 
podemos concluir que ésta es reactivada.  
En el caso de mecanismos focales, se puede demostrarse que si los dos planos tienen 
geometrías diferentes (buzamiento del plano o cabeceo del deslizamiento), necesariamente uno 
de ellos es reactivado y el otro neoformado (Figura 2.27).  




Figura 2.27 Aplicación del Modelo de Deslizamiento para deducir si una falla medida en campo, con 
una clara determinación de su sentido de movimiento, es reactivada o neoformada. A, B, falla normal, C, D, 
inversa. En trazo continuo, el plano de falla; en discontinuo el plano auxiliar cuyo polo es la estría (flecha roja). A 
y C, reactivadas. B y D, neoformadas. Nótese que como ambos pares de planos son perpendiculares, el Modelo de 
Deslizamiento proporciona la misma Dey y la misma k´ (para A y B, y para C y D). 
La posibilidad de movimiento en los planos reactivados depende del valor del ángulo de 
rozamiento interno deducido, que depende a su vez de la orientación del plano respecto a los 
ejes principales de la deformación. Con esto es posible determinar cuál de los dos planos nodales 
de un mecanismo focal corresponden a la falla relacionada con él. En este caso se ha 
seleccionado el plano neoformado, por ser mecánicamente más compatible con el modelo. Aún 
sin saber si el plano elegido se corresponde con la falla que originó el sismo, es posible establecer 
las características del tensor de esfuerzos. 
En el caso de mecanismos focales, donde se conocen los dos planos nodales pero no 
cuál es la falla, según el razonamiento anterior, necesariamente uno de ellos es reactivado y 
el otro neoformado (Figura 2.28). La posibilidad de movimiento en los planos reactivados 
depende del valor del ángulo de rozamiento interno deducido, que depende a su vez de la 
orientación del plano respecto a los ejes principales de la deformación. Con esto es posible 
determinar cuál de los dos planos nodales de un mecanismo focal sería neoformado si fuese 
el plano de falla y cuál el reactivado. En cualquier caso, es posible demostrar, como ya indica 
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el Modelo de Deslizamiento, que los resultados de la determinación del tensor de esfuerzos-
deformación no varían utilizando uno u otro plano nodal. 
 
Figura 2.28 En el caso de mecanismos focales, donde se conocen los dos planos nodales pero no cuál es la 
falla, necesariamente uno de ellos es reactivado y el otro neoformado, aunque ambos tienen la misma Dey y la 
misma K´ 
2.1.6 Métodos de Inversión de Esfuerzos desde la ecuación de Bott 
Para un tensor de esfuerzos dado, el problema directo consiste en determinar la 
orientación y sentido de movimiento, conocida la orientación de un plano de falla. Por el 
contrario, el problema inverso consiste en determinar el tensor de esfuerzos medio, a partir de 
las orientaciones y sentidos de deslizamiento de una población de fallas, o como en este caso, de 
mecanismos focales de terremotos. Ambas situaciones asumen que cada vector de deslizamiento 
tiene la misma orientación y sentido que el esfuerzo de cizalla correspondiente a un tensor de 
esfuerzos común. Esta asunción de que todas las fallas se movieron bajo el mismo evento 
tectónico, independientemente unas de otras, pero de modo consistente respecto a un único 
tensor de esfuerzos, no deja de ser una aproximación, y obliga a que se cumplan una serie de 
requisitos: 
• El estado de esfuerzos es homogéneo a la escala estudiada. 
• El tensor de esfuerzos activa un número de planos preexistentes lo suficientemente 
elevado. 
• En cada plano, el deslizamiento se produce paralelamente a la dirección del máximo 
esfuerzo tangencial o de cizalla sobre ese plano (no hay deformaciones conducidas). 
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Dado que el tensor de esfuerzo reducido tiene cuatro grados de libertad, mientras que 
normalmente el número de ecuaciones que se dispone es mucho mayor (una para cada falla), los 
sistemas suelen estar sobredimensionados. Este hecho permite adoptar modelos estadísticos para 
encontrar el mejor ajuste entre los datos de deslizamiento y los esfuerzos de cizalla teóricos. No 
es un método directo. 
Los métodos basados en esta ecuación normalmente realizan un análisis tridimensional, 
a través de procesos iterativos de prueba y error, para localizar un tensor que haga mínima la 
diferencia entre las estrías teóricas producidas sobre el plano de falla por el tensor seleccionado, y 
las estrías reales, minimizando funciones del tipo:  
 
G H IJ>JK 	-,L  (2.17) 
Siendo I,	la estría real, >,  la estría teórica, y ∧ el ángulo entre ellas. Estos métodos 
suelen proporcionar: 
• Las orientaciones de los ejes principales del tensor de esfuerzos (σ1, σ2, σ3). 
• Las magnitudes relativas de los ejes, definidas por R (stress ratio) (ecuación 
2.13). 
 
2.1.7 Método de Reches (Reches, 1987; Reches et al., 1992) 
Este método permite obtener las orientaciones y las magnitudes relativas del tensor de 
esfuerzos asociado al movimiento de una población de fallas, pero también la fricción media bajo 
la cual se produjo el deslizamiento. Se basa en la Ecuación de Bott y en el criterio de rotura de 
Navier-Coulomb, asumiendo las siguientes premisas: 
• El deslizamiento sobre un plano de falla se produce en la dirección de máximo 
esfuerzo de cizalla, o de un modo equivalente, perpendicular al eje de cizalla 
nulo (Bott, 1959). 
• Las magnitudes de los esfuerzos normales y de cizalla, satisfacen el criterio de 
rotura de Navier-Coulomb: 
|O|  - (2.18) 
donde τ y σn son las magnitudes de los esfuerzos de cizalla y normal en la dirección 
de deslizamiento y µ el coeficiente de fricción. 
• Las fallas pueden ser neoformadas o reactivadas. 
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• El deslizamiento se produce en condiciones mecánicas relativamente uniformes: 
las fallas fueron activas bajo el mismo estado de esfuerzos, y la fricción en éstas 
se puede representar como su valor medio. Se asume que la cuantía del 
deslizamiento y las rotaciones de las fallas son bajas. 
 
El primer y último supuestos son comunes a todos los métodos de inversión de esfuerzos 
publicados, mientras que no sucede lo mismo con el criterio de rotura que se asume en este 
método. El supuesto 2 se trata de la ley de fricción de Amonton 1699 (o el criterio de Coulomb 
para el caso de cohesión nula), que es el más utilizado en mecánica de suelos y de rocas, 
habiendo sido demostrada su validez en numerosos experimentos. El equivalente geofísico 
cuantitativo y empírico es la Ley de Byerlee (Byerlee, 1978). 
El programa STRESS, versión 2.9 (Reches, 1996), es el desarrollo informatizado del 
método y calcula un conjunto de tensores para distintos coeficientes de fricción (µ), a partir de 
un µ = 0.01, con incremento variable. Por defecto se establece un paso de 0.1, ya que permite 
determinar con suficiente exactitud los diferentes tensores. 
Además de la orientación y dispersión de los esfuerzos principales para cada tensor 
solución, el programa proporciona otros parámetros como la cohesión media calculada para las 
fallas, el stress ratio (R), la relación entre las magnitudes relativas de los esfuerzos calculados en 
función de un valor arbitrario del esfuerzo vertical (σz = 100), y el tensor que minimiza el vector 
residual (VR): 
VR=(A * D) - F (2.19) 
 
A = matriz calculada de los datos de deslizamiento. 
 D = vector del tensor de esfuerzos. 
 F = vector calculado a partir de σz (esfuerzo vetical), µ y C. 
Para el conjunto de k fallas, VR tiene 2*k términos (desde r1k a r2k). La exactitud de la 
solución viene reflejada por la raíz del error cuadrático medio (RMS): 
RMS=P∑#RS	T  (2.20) 
Donde rk es el residual de la falla número k. El error cuadrático medio es una estimación 
de la desviación estándar para el mejor ajuste. Como las magnitudes y orientaciones de los 
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esfuerzos principales no dependen linealmente de F, el programa calcula tres grupos de 
soluciones (F, F1 y F2) para cada µ seleccionado: 
G = F + RMS (2.21) 
G	 = F - RMS (2.22) 
Para estimar la calidad de una solución, Reches et al. (1992) aplican dos tipos de 
desviaciones angulares que están representadas por dos ángulos de dispersión diferentes: 
• Ángulo de desviación de los ejes principales (PAM, Principal Axes Misfit 
Angle). El deslizamiento a lo largo de una falla que cumple el criterio de rotura de Coulomb 
puede ocurrir bajo muchos estados de esfuerzo, Sin embargo, el valor de la diferencia de 
esfuerzos (σ1 - σ3) es mínimo, sólo para una orientación del tensor de esfuerzos (Jaeger y Cook, 
1976). Este tensor que hace mínima la diferencia se denomina "tensor ideal". Los esfuerzos 
principales del tensor ideal C1 y C3, están contenidos en el plano definido por el eje de 
deslizamiento y la normal al plano de falla. El eje C1 forma un ángulo de B = 45 - Φ/2 con el eje 
de deslizamiento, y un ángulo de 45 + Φ/2 con la normal a la falla, siendo Φ = arctan µ. Si se 
calculan los ángulos entre los ejes principales del tensor ideal (C1, C2, C3) y los del tensor 
general (σ1, σ2, σ3) para cada falla de la población (Figura 2.29), se puede definir el ángulo de 
desviación medio de los ejes principales (t) para el conjunto de fallas explicadas: 
 




Donde ∧ es la diferencia angular entre vectores. 
Sin embargo, para casos radiales (ej. σ2 ≈ σ3), grandes ángulos entre C2^σ2 y C3^σ3 no 
indican grandes desviaciones angulares entre los dos tensores. Para compensar este efecto, 
Reches et al. (1992) redefinen el valor de t, que pasa a ser: 
> 




Así, para casos de R muy bajos, la desviación se determina principalmente por la 
desviación del eje , y viceversa para los casos con R muy altos. Estas variaciones están de 
acuerdo con lo que implican los posibles valores extremos de R: bajos valores de R indican 
que cualquier posición en el plano perpendicular a  puede contener a 	 y a :. Como ya 
vimos, este aspecto influye del mismo modo en los diagramas del método de los diedros 
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rectos. El ángulo de desviación de los ejes principales (PAM) de todas las fallas de la 
población (K) es: 
XY  ∑ >,T,L Z  
(2.25) 
 
Figura 2.29 Geometría de la falla y del tensor de esfuerzos asociado con el deslizamiento sobre ella, y parámetros 
utilizados durante la inversión (modificado de Reches, et al., 1992) 
 
• Desviación angular de deslizamiento (SM, slip misfit). Es el ángulo de desviación 
entre el eje de deslizamiento medido en el campo (S) y la dirección del esfuerzo de cizalla 
máximo en el plano (τ). La dirección de τ se calcula sustituyendo el tensor general y la dirección 
del plano de falla, mientras que SM es el ángulo medio entre el eje observado y el eje calculado 
de todas las fallas. Este ángulo SM es el mismo que utilizan la mayor parte de los métodos de 
inversión (Delvaux, 1994). 
Reches, et al. (1992) indican que el ángulo SM es menos restrictivo que el PAM y puede 
anularse para muchos tensores generales. Por ejemplo, si el plano   :	 del tensor general 
coincide con el plano definido por el eje de deslizamiento y la perpendicular a la falla, SM se 
anula para valores de ß entre 0 < ß < 90. Por otro lado, bajo esas mismas condiciones, el PAM se 
anula sólo para una orientación definida por ß = 45 - Φ/2. Además, el valor de SM no está 
directamente constreñido por el coeficiente de fricción (µ) de la falla, a diferencia del PAM. 
Por todas estas razones, Reches, et al. (1992) adoptan el PAM como criterio básico para 
la elección de la solución óptima, aunque también hay que tener en cuenta otros criterios: 
•  Los ángulos de desviación PAM y SM entre ejes principales observados y 
calculados y los ejes de deslizamiento han de ser mínimos. 
•  El coeficiente de fricción debe ser razonable (0 < µ < 1), ser lo más 
cercano posible a 0.8 (Byerlee, 1978). 
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•  La cohesión residual calculada debe ser resistente al deslizamiento (C ≥ 
0). 
 
El método de inversión de esfuerzos implica compatibilidad mecánica de todas las fallas 
explicadas, mientras en otros métodos desarrollados a partir de la ecuación de Bott es necesario 
interpretar subjetivamente la proyección de las fallas sobre el círculo de Mohr para evaluar la 
veracidad de la solución, ya que no se conoce el valor de la fricción media. Además, se trata de 
un método flexible que permite elegir, en función de varios parámetros de calidad, entre un 
abanico de soluciones. En este sentido, Célérier (1988) ha demostrado, mediante modelización 
numérica, que si se considera la fricción en el proceso de inversión junto con la hipótesis de 
Wallace-Bott, el rango de precisión en el cálculo del tensor de esfuerzos es mucho mayor. 
Para comprobar la representatividad estadística de cada solución, se realizó un proceso 
de muestreo con reemplazamiento, tipo Montecarlo, para el valor de fricción con menor error. 
Esta técnica permite calcular la máxima dispersión en la posición de los ejes principales. 
También permite detectar permutaciones entre los ejes principales del tensor solución, lo que 
sucede frecuentemente cuando dos ejes tienen magnitudes similares, es decir que R sea próximo 
a 0 o a 1. 
 
2.3 Mapas continuos de Factor de Forma (k´) y Dirección de Máximo 
Acortamiento en la Horizontal (Dey) 
La metodología explicada en el apartado 2.2 ha sido utilizada en números publicaciones 
en los últimos años, ya sea para la determinación de paleoesfuerzos mediante el uso de estrías de 
falla o para el cálculo de esfuerzos actuales, utilizando mecanismos focales. La manera común de 
utilización es agrupar poblaciones de fallas en un afloramiento o afloramientos próximos, y 
calcular un estado de esfuerzo/deformación asumiendo que éste es homogéneo a la escala 
muestreada. Otra manera común de trabajar es calcular estados de esfuerzo “medios” o a novel 
regional, agrupando poblaciones de fallas obtenidas en distintas estaciones de muestreo 
repartidas a lo largo de una región, siguiendo criterios geológicos/tectónicos. Esta manera de 
proceder puede conducir a que los resultados obtenidos no sean tan buenos como se podría 
esperar, ya que podemos estar mezclando dos o varias regiones caracterizadas por distintos 
estados tensoriales.  
En el caso de los mecanismos focales de terremotos este tipo de incertidumbre aumenta 
debido a que la distribución espacial de los mecanismos focales que se analizan suelen 
distribuirse por grandes volúmenes a lo largo de la litosfera, por lo que asumir que el estado 
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tensorial no varía en ocasiones puede ser arriesgado. Esto sobre todo es así cuando se  aplican 
técnicas de inversión de esfuerzos basados en la Ecuación de Bott, ya que, como se ha visto en el 
apartado 2.1.6, es necesario un mínimo de cuatro pares de datos (plano de falla y estría de 
deslizamiento) para obtener una solución del tensor reducido (cuatro ejes principales y factor de 
forma del elipsoide, R). 
a) Normalización del factor de forma (k’) 
Como se ha visto anteriormente el Modelo de Deslizamiento (De Vicente, 1988) 
obtiene un valor único e independiente del máximo acortamiento horizontal (Dey) y la forma 
del elipsoide de deformación (k') para cada plano que sea analizado. En este trabajo se ha 
desarrollado una metodología mediante la cual se generan mapas continuos de estos valores que 
mejoran el estudio de por un lado de las trayectorias de esfuerzos calculadas anteriormente, ya 
que en ocasiones quedaban limitadas a áreas donde la deformación es importante y se generan 
suficiente cantidad de registros como para establecer una población, quedando las áreas con 
menos información infrarrepresentadas y englobadas dentro de la información regional. 
Los valores de k´ obtenidos directamente del Modelo de Deslizamiento pueden tener 
una gran dispersión y pueden estar comprendidos entre ± ∞, lo que puede hacer difícil su 
representación. Para solucionar este problema se ha procedido a analizar estadísticamente las 
relaciones entre el valor de k, con el objetivo de normalizarlo en una escala lineal de 0 a 300 
(Tabla 2.4). Los valores que limitan los diferentes campos se corresponden con los límites de los 
diferentes regímenes de deformación (Tabla 2.3), siendo el 0 Extensión Uniaxial, 150 Desgarre 
y 300 Compresión Uniaxial.  
Con los algoritmos utilizados para la normalización del factor de forma se ha buscado 
un reparto homogéneo de los datos, que los siete campos queden bien representados y sean 
fácilmente distinguibles una vez representados en un mapa. 
b) Análisis y Representación de los datos de máxima compresión horizontal 
En trabajos previos se han desarrollado algoritmos para la interpolación de los datos de 
esfuerzos a partir de datos locales (programa Lissage, Lee y Angelier, 1994). En los códigos de 
modelización numérica se suelen representar los valores de esfuerzo y/o deformación 
proyectados en planta proporcionalmente a sus magnitudes absolutas o relativas. 
En nuestro caso se ha desarrollado una metodología de representación de los estados 
puntuales derivados de las soluciones obtenidas desde el Modelo de Deslizamiento para cada 
mecanismo focal, que consta de los siguientes pasos: 
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k´ (ey/ez) Valor Normalizado de k´ (nk´) 
Régimen de 
esfuerzo/deformación 
0 ≤ k´ ≤ 0.1 
0 ≤ k´ ≤ 10 
nk´ = k´ · 100 
Extensión Uniaxial 
0.1 ≤ k´ ≤ 1 
10 ≤ k´ ≤ 100 
nk´ = k´ · 100 
Normal-Direccional 
1 ≤ k´ ≤ 10 
100 ≤ k´ ≤ 110 
nk´ = Log (k´) + 100 
Direccional-Normal 
k´ ≤ -10 110 ≤ nk´ ≤ 190  
Desgarre 
k´ ≥ 10 nk´=[10*Log[k´]-200] 
-2  ≥ k´≥ -10 
190 ≤ nk´ ≤ 200  
nk´=[10*Log[k´]-200] 
Direccional-Inverso 
-1.1  ≥ k´≥ -2 
200 ≤ nk´ ≤ 290 
nk´= (k´+ 2)*100+200 
Inverso-Direccional 
-1 ≥ k´≥ -1.1 
290 ≤ nk´ ≤ 300 
nk´= (k´+ 2)*100+200 
Compresión Uniaxial 
 
Tabla 2.4 Valores de k´, factor de forma recalculado (nk´) y régimen de esfuerzos (Olaiz et al., 2009 y 
Muñoz-Martín et al., 2012). 
Para realizar la interpolación de los vectores de las direcciones de acortamiento en la 
horizontal (Dey) se ha de descomponer este valor en dos componentes: uno norte-sur y otro 
este-oeste. Estos valores se promedian en una malla, utilizando el comando Blockmean de 
GMT (Wessel y Smith, 1991; Wessel et al., 2013). 
Blockmean: lee valores arbitrarios de datos en formato tabla (x,y,z) y genera una tabla de 
datos con un valor medio de la posición y del parámetro interpolado para cualquier bloque no-vacio, 
definido por los argumentos –R y –I. Este comando, o los comando blockmedian o blockmode debe ser 
usado para reprocesar dos datos antes de interpolarlos  usando el comando surface para evitar aliasing 
de las cortas longitudes de onda.   
Posteriormente los valores obtenidos se interpolan a una superficie continua de variación 
mediante el comando Surface de GMT (Wessel y Smith, 1991; Wessel et al., 2013). Si la 
distribución de los datos no cubre suficientemente bien toda la extensión del mapa analizado, se 
proceder a un enmascaramiento o blanqueo de los nodos de la malla que se encuentran a una 
distancia mínima de un dato puntual de esfuerzos, con el fin de evitar ruidos artificiales de los 
algoritmos de interpolación. 
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En este proceso existen parámetros que permiten suavizar las variaciones, como son el 
tamaño de la celda de la matriz que se promedia, y el grado de tensión superficial a la hora de 
interpolar a una superficie continua las componentes E-O y N-S de los vectores.  
Surface: lee valores localizados aleatoriamente y produce una malla binaria de valores 
interpolados z (x,y) resolviendo la ecuación:  
1  [ ∗ ]	^]_`  [ ∗ ]_  0 (2.26) 
Donde T es la tensión entre 0 y 1, y L indica el operador de Laplace. T = 0 da la solución de 
“mínima curvatura” que es equivalente a los paquetes SuperMISP y ISM. La mínima curvatura puede 
causar oscilaciones no deseadas y falsos máximos o mínimos, por lo que se puede usar  T > 0 para 
suprimir estos efectos. Se sugieren valores de T ~ 0.25 para campos potenciales y T debe ser mayor (T ~ 
0.35) para topografía. T = 1 da los valores de una superficie armónica, sin máximos o mínimos a no ser 
que se introduzcan como puntos de control. 
La elección del tamaño de celda y del grado del factor de tensión dependen 
fundamentalmente de la densidad de datos, de su distribución espacial, y de la escala del mapa, 
por lo que probar con varios valores de estos parámetros, hasta definir cuáles son los más 
representativos para el conjunto de datos y la escala del mapa (Figura 2.30).  
 
Figura 2.30 Ejemplos de interpolación de la dirección de máximo acortamiento en la horizontal (Dey) 
con distinto paso de malla en los comandos blockmean y Surface y de la tensión en Surface. En A en el paso de 
malla es de 10 minutos y  T = 0.25, mientras que en B el paso de malla es de 60 minutos y T = 1. Las flechas rojas 
corresponden a mecanismos focales compresivos y las azules a extensionales.    
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c) Análisis y Representación del Régimen de esfuerzo/deformación 
De una manera similar a como se han calculado los mapas de distribución de las 
orientaciones del máximo acortamiento horizontal, se han realizado los mapas continuos de 
régimen de esfuerzo/deformación. La diferencia fundamental con el caso anterior es que la 
variable normalizada (k’) es una magnitud escalar, por lo que no es necesario la descomposición 
y la suma vectorial.  Los pasos a la hora de construir el mapa incluyen el cálculo del valor medio 
de k’ normalizada en cada celda de la matriz (blockmean)  y la posterior interpolación del valor 
medio por celda a una superficie continua mediante el comando surface. 
En este trabajo  se ha elegido una paleta de colores que asocia  los tonos azules a la 
extensión y los rojos a la compresión, quedando una zona de transición en blanco para el 
régimen de desgarre. De esta forma se distinguen claramente los regímenes y se puede hacer una 
transición gradual entre los intervalos no puros (Olaiz et al., 2009; Muñoz-Martín et al., 2012). 
Par  realzar  las variaciones de régimen del mapa y que facilitar la comprensión de las relaciones 
con la morfoestructura se ha representado la variación de color del régimen superpuesto una 
imagen de sombreado artificial calculada mediante un gradiente horizontal del Modelo Digital 
de elevaciones (Figura 2.31).  
En el caso de las secciones verticales (capítulo 5), la interpolación se ha realizado 
utilizando las dimensiones X para la distancia a lo largo de la sección y el valor Y 
correspondiente a la profundidad. 
En posteriores capítulos se mostrarán los distintos mapas en los que se utiliza esta 
metodología, explicando en cada caso los valores utilizados en la interpolación.   
 




Figura 2.31  En figura superior izquierda se observa el parámetro k´ interpolado y los valores 
puntuales calculados para cada mecanismo focal a partir del Modelo de Deslizamiento. A la derecha se aprecian 
los valores puntuales superpuestos al modelo digital del terreno. En la parte inferior se representa el valor de k´ 










3. ANÁLIS DEL CATÁLOGO DE HARVARD (CMT)  
 
 
El Catálogo Global del Tensor de Momento Sísmico (CMT) 
(http://www.globalcmt.org/) fue creado y liderado por Adam Dziewonski en la Universidad de 
Harvard en 1981 (Dzienowski et al., 1981). En 2006 toman el relevo Göran Ekström y 
Meredith Nettles desde el Observatorio Lamont-Doherty de la Universidad de Columbia 
(Ekström et al., 2010).  Los principales objetivos de este catálogo son: 
• Determinación, tres o cuatro meses después del evento, del tensor de momento 
de los terremotos de magnitud (Mw) mayor de 5.0 a escala planetaria. 
• Determinación inmediata del tensor de momento sísmico para eventos de 
magnitud (Mw) mayor 5.5. 
• Catalogación y mantenimiento de los más de 25.000 eventos desde 1976. 
• Desarrollo e implementación de nuevos métodos para la cuantificación de la 
fuente de terremotos. 
Los terremotos son un fenómeno natural que puede localizarse en cualquier punto del 
planeta y que queda registrado casi a diario en las distintas estaciones sismológicas diseminadas 
por el mismo. Debido a la desigual distribución de las estaciones sísmicas,  para poder abordar 
un catálogo planetario resulta imprescindible estudiar los eventos a partir de una magnitud 
mínima. En el caso del CMT la selección de este filtro es sencilla ya que está limitado por la 
naturaleza del propio catálogo (Mw > 5.0). Al observar la Figura 3.1 vemos que el número de 
eventos con Mw >5.0  se mantiene más o menos estable hasta el año 2004, cuando los registros 
casi se duplican Este hecho coincide con un importante salto en el momento sísmico acumulado 
(Figura 3.2), asociado con el terremoto de Sumatra el 26 de Diciembre de 2004 (Mw=9.3) y sus 
réplicas haciendo al año 2005 el más importante en número de eventos y en energía liberada 
(Ekström et al., 2010). El incremento que se observa en 2010 está asociado al terremoto de 
Maule (Chile) (Mw =8.8). 
 Estas dos series sísmicas que incluyen los dos eventos con mayor magnitud desde el terremoto 
de Alaska en 1964 (M=9.0). Si analizamos una ventana temporal más amplia vemos
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Figura 3.1 Número de terremotos del CMT desde el año 1976 hasta el 2010. En amarillo los terremotos 
con Mw >6.5 (Ekström et al., 2010). 
 
Figura 3.2 Momento sísmico acumulado del catálogo CMT (actualizado el 31 de diciembre de 2014). 
Actualizado de Ekström et al., (2010.)   




Figura 3.3 A) Magnitudes de los terremotos M > 7.0 desde el año 1900. B, C y D) Tasa anual con 
distinta magnitud mínima. Fuente http://earthquake.usgs.gov/earthquakes. Tomado de Sheare y Stark (2012). 
Sheare y Stark (2012) destacan que este proceso se repite temporalmente pero que no 
obedece a un proceso euclídeo, ya que aunque se observa una cierta periodicidad no se ajusta a 
una función matemática simple sino a un proceso estocástico, debido al número de variables que 
lo definen y su evolución a lo largo del tiempo. 
La mayoría de estos grandes terremotos se producen en zonas de subducción (Tabla 
3.1), resultando mecanismos focales de tipo inverso (Figura 3.4). Según McCaffrey (1993), 
existen dos teorías para explicar la elevada magnitud de estos terremotos: 
• El grado de acoplamiento sísmico, es decir la energía que actúa en el plano de 
falla (Ruff y Kanamori, 1980).  
• Variación en el área de la falla, la homogeneidad de los esfuerzos ejercidos en el 
plano (Lay y Kanamori, 1981) o en la estabilidad friccional de la falla (Scholz, 
1990). Esto se relaciona directamente con la fórmula del momento sísmico:  
    (3.1) 
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Donde  es el módulo de deformación, A  el área de ruptura y  el desplazamiento 
promedio del área. 
Localización Año Magnitud 
Valdivia (Chile) 1960 9.5  
Anchorage (Alaska) 1964 9.2 
Sumatra 2004 
  9.0 (CMT) 
9.3 (USGS) 
Japón 2011 9.0 
Kamchatka 1952 9.0 
Maule (Chile) 2010 8.8 
Ecuador 1906 8.8 
Islas Rat (Alaska) 1965 8.7 
Sumatra 2005 8.6 
Assam-Tibet 1950 8.6 
Sumatra 2012 8.6 
Islas Andreanof 1957 8.6 
Sumatra 2007 8.5 
Mar de Banda (Indonesia) 1938 8.5 
Kamchatka 1923 8.5 
Frontera Chile-Argentina 1922 8.5 
Islas Kuriles 1963 8.5 
 
Tabla 3.1 Terremotos instrumentales con  magnitud ≥8.5 tomado del USGS. 
 




Figura 3.4 Localización y mecanismo focal para los terremotos (Mw ≥7.5) en el intervalo 2004-2010. 
Tomado de Ekström et al. (2010). 
Se observa que el mayor número de eventos se acumula cuando 5.1 < Mw < 5.7. 
Ekström y colaboradores (2010) (Figura 3.6) demuestran que a pesar de que se aprecien dos 
importantes saltos en el gráfico del tensor sísmico acumulado, la magnitud mediana de los 
eventos por año no ha variado sustancialmente desde el año 1976, especialmente a partir de los 
años 80, cuando el catálogo es más completo. 
 
Figura 3.5 Histograma del catálogo CMT (1976-2009). Número total de eventos30422. 




Figura 3.6 Mediana de la magnitud de los terremotos del CMT. Tomado de Ekström et al., ( 2010). 
 
3.1 Análisis del Catálogo CMT mediante el Modelo de Deslizamiento. 
Como se ha explicado en capítulo 4, mediante el Modelo de Deslizamiento (De 
Vicente, 1988) se puede determinar cuál de los planos nodales es el neoformado, que se toma 
como plano de falla y cuál es el reactivado que se toma como plano auxiliar. Además usando los 
valores de buzamiento y cabeceo del plano, se puede determinar  con qué tipo de deformación 
está asociado cada mecanismo focal. Por otro lado, este método permite calcular la dirección de 
máximo acortamiento en la horizontal y el factor de forma, que serán iguales para ambos planos. 
En el periodo 1976-2009 el catálogo de CMT registró 30.422 eventos con Mw ≥ 5.0. 
Como se ha visto en el capítulo 2, una de las asunciones del Modelo de Deslizamiento es que 
uno de los ejes de esfuerzo es vertical, que es cierto en el caso de mecanismos focales 
superficiales. Filtrando únicamente los terremotos cuya profundidad sea menor o igual a 70 km, 
tenemos una población de 24.265 eventos, que serán los utilizados en el análisis. En la Figura 
3.7 se pueden ver siete histogramas, en los que se representan los siete campos resultantes de 
este método. Como se puede observar la forma de todos los gráficos es similar, con el máximo 
en torno a Mw  = 5.5 y un descenso progresivo hacia las magnitudes más elevadas. Lo más 
destacable es la cantidad de mecanismos focales que caen en el campo de la Compresión Unixial 
que casi duplica el número de eventos en el pico que el resto de campos, que muestran un 
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comportamiento más homogéneo. Como se esperaba después de la primera aproximación, los 
regímenes inversos muestran valores en las magnitudes más altas. 
 
Figura 3.7 Histogramas de los siete campos de deformación obtenidos a partir del Modelo de 
Deslizamiento (ver tabla 2.3). Todos los gráficos tienen los mismos ejes para poder comparar los resultados de 
forma rápida. 
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La fFigura 3.8 permite observar más claramente como más de un 37% de los eventos del 
CMT caen en el campo de la Compresión Uniaxial. El segundo campo más representado es el 
de los desgarres puros, con casi la mitad de registros que el anterior. El resto de regímenes 
muestran valores más próximos entre sí con valores cercanos al 10%. 
 
Figura 3.8 Gráfico en el que se han calculado los porcentajes de los campos de deformación según el 
Modelo de Deslizamiento. CU: Compresión Uniaxial, ID: Inverso Direccional, DI: Direccional Inverso, Des: 
Desgarre, DN: Direccional Normal, ND: Normal Direccional y EU: Extensión Uniaxial.  
Para analizar más en detalle los resultados y basado en  De Vicente (1988) se ha creado 
un gráfico de densidad de ocurrencia en el que se enfrentan el buzamiento y el cabeceo de los 
planos asociados a los mecanismos focales (Figura 3.9).  
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Lo más destacado son los máximos asociados a las formas puras de deformación como 
son la Compresión Uniaxial y Desgarres, mientras que el resto del espacio muestra valores 
bastante homogéneos. En los siguientes gráficos (Figura 3.10 y Figura 3.11) se han representado 
por separado las fallas que actúan como inversas y las que lo hacen como normales, para intentar 
analizar el comportamiento del campo de estas últimas ya que quedan difuminadas. 
 
Figura 3.10 Grafico de densidad Buzamiento frente a Cabeceo en el que únicamente se representan las 
falla con componente normal. 
 
Figura 3.11 Grafico de densidad Buzamiento frente Cabeceo en el que únicamente se representan las 
fallas con componente inverso. 
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En la Figura 3.10 se observa que la distribución es homogénea en el campo de las fallas 
normales, aunque el máximo relativo se encuentra en los valores altos de cabeceo, es decir el 
comportamiento más puro. Por su parte las fallas inversas (Figura 3.11) aparecen mucho más 
agrupadas en la compresión uniaxial. De todas estas observaciones se desprende que la energía se 
disipa mucho más fácilmente en estructuras lo más puras posible, es decir con cabeceos muy 
altos en las fallas con desplazamiento en la vertical y con buzamiento próximos a 90º en el caso 
de los desgarres. 
3.1.1 Localización de los mecanismos focales analizados mediante el Modelo de 
Deslizamiento. 
En este apartado se muestran los mapas de acortamiento horizontal. Para hacer más 
sencillo el análisis, se ha resumido en función de los regímenes de esfuerzo principales. Se han 
incluido en el campo Compresivo los mecanismos de Compresión Uniaxial y de Compresión-
Desgarre, en el campo Extensional están englobados la Extensión Uniaxial y la Extensión-
Desgarre, mientras que en los Desgarres están los propios Desgarres, más los Desgarres-
Compresivos y Desgarres Extensionales (ver tabla 2.3). 
• Mecanismos Focales Compresivos: 
En la Figura 3.12 se observa que este tipo de mecanismos focales dominan en las zonas 
de subducción como Centroamérica y Sudamérica, Sumatra, Aleutianas, Kuriles, Japón, 
Filipinas o Islas Sandwich, pero no es tan claro por ejemplo en la subducción de las Antillas. La 
presencia de este tipo de mecanismos focales es también destacada a lo largo de las dorsales, 
principalmente en aquellas zonas donde existen muchas fallas transformantes de poca longitud, 
aunque no parece que haya una relación directa con la tasa de expansión oceánica (De Mets et 
al., 1990), ya que aparecen mecanismos de este tipo tanto en las dorsales rápidas como en las 
lentas. Alejados de los bordes de las placas se localizan varios eventos de este tipo, especialmente 
en corteza oceánica, como en el sur del Índico donde son mayoritarios, en el Pacífico o en la 
franja central del Atlántico oriental. Así mismo su presencia es muy importante en la corteza 
continental, como en la Costa Este Norteamericana, en el  oeste de Canadá, en el interior de 








Figura 3.12 Dirección de Máximo Acortamiento en la horizontal (Dey) de los mecanismo focales 
compresivos del catálogo de Harvard en el periodo 1976-2009. 
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• Mecanismos Focales Desgarre: 
La Figura 3.13 muestra los desgarres calculados mediante el Modelo de Deslizamiento. 
Se puede apreciar que este tipo de resultado se obtiene en todos los límites de placas existentes, 
tanto como en las dorsales (por ejemplo Medioatlántica o en la dorsal que separa la placa 
Australiana de la Antártica). Pero también es muy numeroso en las zonas de subducción pura, 
aunque destaca en la zona de la Costa Oeste Norteamericana, en la que no había mecanismos 
compresivos. Al igual que en el caso anterior existen mecanismos focales de desgarre  intraplaca 
aunque no tan numerosos, al menos en corteza oceánica, ya que en la corteza continental se 
pueden relacionar con corredores importantes de desgarre como en Asia Central, o en Irán e 
Irak. 
• Mecanismos Focales Extensionales: 
Los mecanismos extensionales están representados en la Figura 3.14. Como era de 
esperar este tipo es claramente dominante en las dorsales, sobre todo en aquellas con tasas de 
expansión baja como la Atlántica o en Índico, pero no tanto en el Pacífico (De Mets et al., 
1990). Es muy destacable su presencia en la población de mecanismos focales extensionales del 
Rift Africano, en la zona de Basin and Range norteamericano, el Mar Rojo o el Lago Baikal, 
zonas extensionales por definición, así como en la zona tras arco de la subducción griega.  




Figura 3.13 Dirección de Máximo Acortamiento en la horizontal (Dey) de los mecanismo focales de 
desgarre del catálogo de Harvard en el periodo 1976-2009. 




Figura 3.14 Dirección de Mínimo Acortamiento en la horizontal (Dex) (máxima extensión horizontal)  
de los mecanismo focales de desgarre del catálogo de Harvard en el periodo 1976-2009. 
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3.2 Métodos de clasificación de Mecanismos Focales. 
Álvarez-Gómez (2009) en su tesis doctoral hace una revisión de los métodos de 
clasificación de mecanismos focales, que es un problema crítico a la hora de trabajar con estos 
elementos, ya que en zonas con abundancia de datos es muy difícil ordenar la información de  
forma clara y coherente, que nos sirva a la hora de obtener resultados e interpretaciones con 
sentido geológico. 
Existen tres tipos de clasificaciones, en función de los parámetros utilizados: 
• Cuarteniones: se basa en la reducción de las seis variables  que definen el tensor 
de momento sísmico a cuatro independientes normalizadas (Kagan, 2005). Es 
un método complejo y con difícil aplicabilidad geológica. 
• Características geológicas de los planos: como se ha visto en el capítulo 3, los 
mecanismos focales quedan definidos por unos parámetros angulares similares a 
los planos de falla y por tanto se puede describir de igual manera. Estos valores 
son dirección, buzamiento y cabeceo.   
• Proyecciones de los ejes principales del tensor de momento sísmico: los ejes P, 
T y B forman un sistema ortogonal y cada uno de ellos puede definirse como 
una línea, mediante la dirección y la inmersión. 
3.2.1 Diagramas de Clasificación de Mecanismo Focales 
Frohlich y Apperson (1992) desarrollaron un diagrama ternario sobre una proyección 






  1  (3.2) 
Donde ,  y  son las inmersiones de los ejes T, B y P del mecanismo focal. 
Este tipo de proyección lleva asociada mucha distorsión en los extremos del triángulo, 
por ello Kaverina et al., (1996) proponen una proyección de igual área azimutal de Lambert, 
formado por segmentos de círculos mayores  que Kagan (2005) divide en campos en función del 
régimen (Figura 3.15). 




Figura 3.15 Diagramas de clasificación de mecanismos focales en función de las inmersiones de los ejes 
del TMS propuestos por Frohlich y Apperson [1992] (izquierda) y Kagan [2005] (derecha). En el diagrama de la 
derecha las líneas finas representan los valores angulares de 30± y 60± para cada eje. Tomado de Álvarez-Gómez 
(2009). 
El diagrama TMS de Álvarez-Gómez (2009) se basa, además de en los ángulos de 
inmersión, de los tipos de deslizamiento que una falla puede presentar desde un punto de vista 
geológico. Este autor representa siete campos en función del deslizamiento: normal, normal - 
desgarre, desgarre - normal, desgarre puro, desgarre - inverso, inverso – desgarre e inverso 
(Figura 3.16). Álvarez- Gómez (2014)  ha publicado  el software FMC que permite clasificar los 
mecanismos focales en el diagrama TMS.  Se ha procesado el catálogo de CMT, al igual que se 
ha hecho con el Modelo de Deslizamiento. En la Figura 3.17 se pueden ver los resultados de 
este método demostrando de nuevo que la distribución de tipo de mecanismos focales no es 
homogénea, sino que se agrupa en tres campos principales: el campo mayoritario vuelve a ser el 
de las fallas inversas, con casi el 40% de los eventos. Según esta metodología el segundo campo 
en número de registros es el de las normales y el tercero el de los desgarres. Es decir, los tres 
campos con mayor número de registros son los campos de deformación pura. A partir de aquí, 
aparecen los campos de transición, con valores muy similares entre sí.  
La mayor diferencia entre los campos obtenidos mediante el Modelo de Deslizamiento 
y el TMS se observa en el de las normales puras, donde se pasa de un 10% a un 17%, es decir 
casi se duplica ese valor, mientras que en los otros campos puros el resultado es similar. Si se 
suman los tres campos extensionales (extensión pura, extensión – desgarre y desgarre – 
extensión) el porcentaje resultante es del 24% frente el 29%.  Al hacer lo mismo en el campo de 
las fallas inversas el resultado es aún mejor ya que según el Modelo de Deslizamiento es el 55% y 
para el CMS el 52%. Este ajuste hace pensar que ambos métodos obtienen resultados muy 
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parecidos y que la diferencia puede deberse a los distintos límites que se usan para definir los 
campos más que al método de cálculo. 
 
Figura 3.16 Diagrama de clasificación de mecanismos focales utilizado en este trabajo. Tomado de 
Álvarez-Gómez (2009). 
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3.3 Ajuste a la ley de  Gutenberg – Richter 
Atendiendo a la relación logarítmica entre la magnitud y la energía liberada por el 
terremoto, la ley de Gutenberg y Richter (1944) demuestran de forma empírica, que la 
liberación de energía que se produce sigue una ley potencial o “power-law”. 
 
log      (3.3) 
  
Donde N (m) es el número de terremotos de magnitud superior a m. 
Esta ley muestra como la distribución en frecuencia de los terremotos para un tamaño 
dado, sigue una ley exponencial. El valor de la constante a, depende del número de terremotos 
de la muestra, por lo que tiene escaso valor estadístico. Por otro lado, el valor b, conocido como 
parámetro de sismicidad, es mucho más relevante. Según King (1983), el valor de b oscila entre 
0.7 y 1.3, aunque se acepta un valor de 1 como constante universal (Kagan, 1999),  lo que se 
traduce en que por cada terremoto de magnitud 4.0, se registrarán 10 de magnitud 3.0 y 100 de 
magnitud 2.0. El parámetro b describe el modo en el cual se libera energía sísmica. De tal 
manera, un valor alto de indica una proporción grande de eventos de magnitud baja y viceversa. 
Las explicaciones sobre el significado de la ley de Gutenberg y Richter, relacionan el parámetro 
b con la distribución heterogénea de esfuerzos y con el régimen de esfuerzos (Schorlemmer et 
al., 2005). También se ha sugerido que el valor del parámetro b representa un índice de 
complejidad estructural, directamente relacionado con la geometría de la fracturación y la 
dimensión fractal de la distribución epicentral (Muñoz-Martín et al., 2000). 
Pérez-López (2003) analiza el catálogo CMT (Harvard en ese momento), entre 1962 y 
2001, formado por 18.627 eventos. El parámetro b obtenido para Mw es de 0.97 (Figura 3.18). 
 
Figura 3.18 Ley de Gutenberg – Richter para el catálogo Harvard. Pérez – López (2003) 
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En este trabajo se ha calculado la Ley de Gutenberg – Richter para los tres campos 
principales de esfuerzos determinados a partir del Modelo de deslizamiento: Desgarres, Inversos 
y Extensional. En la Figura 3.19 se ha representado  el gráfico Magnitud frente frecuencia de 
eventos del catálogo completo.  
 
Figura 3.19 Ley de Gutenberg – Richter para el catálogo CMT entre 1976 y 2009, diferenciando los 
campos de Desgarres (negro), Inverso (rojo) y Extensional (azul). 
 
Figura 3.20 Ley de Gutenberg – Richter para el catálogo CMT entre 1976 y 2009, filtrado a 70 km, 
diferenciando los campos de Desgarres (negro), Inverso (rojo) y Extensional (azul). 
En ambos casos la mayor pendiente representa a los mecanismos focales de falla normal. 
Pensamos que este hecho está relacionado sobre todo con las zonas de dorsal oceánica, que son 
áreas muy extensas en las que se producen muchos terremotos de magnitud moderada, asociados 
a una litosfera caliente con menor resistencia friccional, lo que hace que se alcance el límite de 
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rotura friccional y haya más terremotos de baja-moderada magnitud. En las zonas de subducción 
es justo al revés, la litosfera oceánica que subduce es viaje, fría y rígida, lo que hace se rompan 
grandes porciones y acumulando mucha energía. Para el catálogo completo, la pendiente más 
baja es la inversa, es decir hay más terremotos profundos de alta magnitud con componente 
inversa como se ha visto anteriormente al revisar lo datos históricos, tanto el catálogo CMT 
como para epicentros del USGS (Schorlemmer et al., 2005; Kagan 1999). Pero si analizamos 
sólo los 70 km más superficiales vemos que los desgarres tienen la menor pendiente (Frohlich y 
Davis, 1993; Smith, 1981),  lo que parece estar asociado al hecho de que las grandes fallas de 
desgarre necesarias para generar terremotos de magnitud alta están limitadas a la corteza, 
mientras que se pueden generar terremotos de falla inversa más profundos en las zonas de 
subducción. 
Schorlemmer et al. (2005) proponen  que debido a que las fallas de tipo inverso suelen 
estar bajo mayores presiones que las fallas normales, el valor b es un buen indicador de la 
relación inversamente proporcional de los esfuerzos que se aplican en una dirección determinada 
(esfuerzos diferenciales). 
3.4 Mapa de esfuerzos activos 
Como se ha visto en el capítulo 1, el World Stress Map es el organismo que se encarga 
de recopilar y mantener los esfuerzos in situ medidos y catalogarlos con unos criterios de calidad. 
A partir de estas medidas puntuales Zoback  (1992) demostró que las direcciones de máxima 
compresión horizontal permanecen constantes en la Corteza Superior a lo largo de cientos de 
kilómetros (entre 20 y 200 veces el espesor medio de la Corteza que es de 20 – 25 km), 
controladas por fuerzas primarias ( empuje de la dorsal, tracción de la placa que subduce, fuerzas 
colisionales o tracción en la base de la placa)y que éstas son perturbadas regionalmente por 
fuerzas secundarias, cuya longitud de onda es unas 5-10 veces el espesor de la Corteza. Entre las 
fuerzas secundarias destacarían las asociadas a procesos de rifting, compensación isostática, 
deglaciación y flexura de la corteza (Figura 3.21). 
El trabajo de Zoback et al. (1992) fue el primero de estas características y ha sido 
actualizado por Heidbach y colaboradores en 2007 y 2010, en el que sugieren que los esfuerzos 
primarios son dominantes a una distancia superior a 500 km (globales), los secundarios en un 
rango entre 100 y 500 km (regionales)  y además describen los esfuerzos terciarios o locales con 
una escala espacial de menos de 100 km y que se asocian a terremotos, actividad volcánica o 
grandes contrastes de densidad. El aumento en la cantidad de datos en determinadas zonas hace 
que se hagan palpables estas variaciones en regiones tales como Europa occidental (se verá en 
detalle en el capítulo 6), en Australia y Norteamérica (Figura 3.22 y Figura 3.23).  En este mapa 
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se observa la baja densidad de información a lo largo de algunos límites de placas, lo que hace 
difícil ver la relación con los empujes generados en los mismos. 
En 1995 Coblentz y Richardson publican un mapa en el que se muestran los esfuerzos 
los esfuerzos relacionados con los límites de las placas, y que estos dominan el campo de 
esfuerzos incluso en zonas donde existe gran dispersión en las medidas puntuales. En aquellas 
regiones donde el movimiento de las placas es lento, el grado de desviación es menor. Además 
estos autores destacan que en las regiones continentales dominan el régimen de desgarre y de 
compresión. Estos autores apenas disponían de datos en zonas oceánicas y por tanto no podían 
establecer conclusiones en áreas con baja densidad de información. 
 
Figura 3.21 Trayectorias de SHmax calculado por Zoback a partir de las medidas del World Stress Map 
(Zoback 1992). 
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Figura 3.22 Trayectorias de SHmax calculado por Heidbach et al., (2007) con un radio de búsqueda de 750 km  y 
medidas del WSM. En rojo las medidas extensionales, en azul las compresivas, en verde desgarres y en negro las 
indeterminadas. 
 
Figura 3.23 Mapa de esfuerzos global en el que se puede observar la orientación del máximo esfuerzo y el 
radio de búsqueda para la interpolación, según el método desarrollado por Heidbach y colaboradores (2010). Los 
tonos azules muestran un patrón de esfuerzos regional – local (menos de 400 km) lo que da información sobre 
esfuerzos de tercer y segundo orden, mientras que los rojos se relacionan con esfuerzos a nivel de placa, es decir 
esfuerzos de primer o segundo orden. Únicamente se han incluido datos en aquellas zonas donde existen al menos 
cinco muestras. 
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Bird y colaboradores (2008) elaboran un modelo global de esfuerzos mediante elementos 
finitos dividiendo la fuerza que se aplica a cada placa litosférica en: presión litostática, resitencia 
lateral y resistencia basal. Mediante un proceso iterativo ajustan las propiedades del modelo, 
asumiendo como condiciones de contorno el flujo térmico, las anomalías de velocidad de las 
ondas S en el manto, el espesor litosférico, la velocidad de expansión del fondo oceánico, las 
velocidades relativas de GPS, las medidas puntuales del WSM más el catálogo CMT y los 
azimuts de polarización de las ondas SKS ( ondas transversales transformadas en ondas 
longitudinales por refracción dentro del núcleo y transformadas nuevamente en onda 
transversales por refracción desde el núcleo a la superficie de la Tierra). El resultado final es un 
mapa en el que además del SHmax se asigna el régimen de esfuerzos (Figura 3.24). 
 
Figura 3.24  Trayectorias predecidas de SHmax y régimen de esfuerzos según Bird et al. (2008). 
Bird (2008) concluye que sólo las placas Pacífica, Nazca, Cocos, Mar de Filipinas y Juan 
de Fuca son controladas claramente por los esfuerzos originadas en las dorsales y en las zonas de 
subducción. El resto de las placas parecen estar directamente controladas por la convección el 
manto que se traduce en fuerzas en la base de dichas placas. Así  en la mayoría de las zonas de 
subducción los esfuerzos en la placa inferior son perpendiculares a la fosa, mientras que en las 
placas que no tienen ningún límite de tipo subducción el esfuerzo basal de cizalla es paralelo u 
oblicuo, pero nunca opuesto a la dirección de movimiento absoluto considerando África fija. 
 En 2011 se publicó el modelo NNR-MORVEL56 (Argus et al. 2011), en el que se 
calcula la velocidad relativa de las 56 placas del modelo de Bird (2003) con respecto un marco 
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general en el que no  hay rotación de la litosfera (Figura 3.25). Zhen et al. (2015) calculan el 
movimiento absoluto de las mismas placas pero en este caso utilizando las ondas SKS (modelo 
SKS-MORVEL). Como puede verse (Figura 3.26) los vectores obtenidos son bastante similares 
en ambos modelos para la mayoría de las placas, aunque existen discrepancias importantes en 
algunos casos (Placa de Nazca). 
Por su parte Kreemer et al. (2014) publican un mapa global de deformación superficial 
determinada a partir de datos de GPS, en el que diferencian zonas en compresión, extensión y 
desgarre. Estos resultados están muy limitados espacialmente por la presencia de estaciones de 
medida únicamente en zonas de interés, además de por los largos periodos de registro necesarios 
para obtener unos resultados fiables. Lo que parece meridianamente claro es que la deformación  
 
Figura 3.25 Las flechas y números azules representan los velocidades horizontales obtenidos en el modelo 
NNR-MORVEL56 (Argus et al., 2011). Las flechas y números rojos muestran la diferencia entre este modelo y el 
NNR-NUVEL1A y las verdes la diferencia con el modelo GSM-NNR-2. 
no es homogénea ni en los límites de placas mejor definidos. De este modo se observan 
variaciones locales, sobre todo en las zonas de subducción, como la del Pacífico Americano o 
Sumatra, en el que aunque domina la compresión con tonos azules en el mapa, se aprecian zonas 
en las que predominan los tonos verdes o rojos, relacionados con desgarres y extensionales. Las 
zonas continentales de deformación intraplaca (por ejemplo la zona  de Asia central) muestran 
toda la variedad posible de regímenes y están condicionadas como cabía esperar por todos los 
procesos generadores de esfuerzos secundarios y terciarios que se han explicado anteriormente. 
Por su parte las zonas intraplaca de corteza oceánica son mucho más homogéneas y los esfuerzos 
se mantienen constantes, al menos en cuanto al régimen, durante cientos de kilómetros. Los dos 
casos representados en el trabajo de Kreemer y colaboradores (2014) revelan una variación muy 
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importante: mientras que la zona Centroatlántica muestra una zonación que se puede interpretar 
como normal, en la que domina la extensión cerca de la dorsal para pasar a ser netamente 
compresiva en la zona de subducción de las Antillas; en la zona sur de la placa Índica el régimen 
dominante es la compresión, excepto en las cercanías de la propia dorsal.  
3.4.1 Mapa de Dirección de Máximo Acortamiento en la Horizontal (Dey) y de 
Factor de Forma (k´) 
Como se ha explicado anteriormente, en este trabajo se han calculado, a partir del 
Modelo de Deslizamiento (De Vicente, 1988) la dirección de máximo acortamiento en la 
horizontal (Dey) (Figura 3.9,Figura 3.10 y Figura 3.11) y el valor de factor de Forma (k´) 
(Figura 3.12, Figura 3.13 Figura 3.14) de los 24.265 mecanismos focales incluidos en el catálogo 
de Harvard hasta el fin de 2009 con profundidad menor o igual a 70 km. En las Figura 
3.28Figura 3.29 se muestran la   variación continua de cada uno de estos parámetros tras realizar 
una interpolación con un paso de malla de 3 minutos (ver descripción en el capítulo 2). En las 
zonas de dorsal se ha tomado la dirección de máxima extensión en la horizontal (Dex) 
simulando el empuje de la dorsal.  Estos mapas permiten analizar el estado de esfuerzos actual 
en la corteza, de una manera intuitiva y sencilla, además de presentar un carácter continuo y una 
mayor resolución que en trabajos previos (Zoback 1992;  Heidbach et al., 2007 y 2010; Bird et 
al., 2008). En los siguiente puntos, se describe el régimen de esfuerzos dominante, la orientación 
del máximo acortamiento horizontal y su relación con la tectónica regional a lo lago de grandes 
regiones o dominios tectónicos.  
 
Figura 3.26 Movimiento absoluto de las placas según  el modelo SKS-MORVEL. Cada vector muestra 
el desplazamiento de un punto en el interior de la placa si se mantiene la misma velocidad angular durante 40 
millones de años (Zhen et al., 2014). 




Figura 3.27 Régimen de esfuerzo estimado a partir de las medidas de GPS (Kreemer et al., 2014). 
• África  
Los mecanismos focales están mayoritariamente localizados a lo largo de la zona de 
convergencia con la placa europea en el Mediterráneo donde domina la compresión mientras 
que la zona de expansión del mar Rojo, los tonos azules son mayoritarios y enlazan este máximo 
extensional con la dorsal Índica hacia el este y con el sistema de Rift Africano hacia el sur.  La 
dirección de acortamiento varía a lo largo del límite septentrional, como han demostrado 
numerosos estudios, sobre todo en la placa Europea que se analizará más en detalle en un 
capítulo posterior. En la zona de Marruecos y Argelia, la orientación dominante es NW-SE, 
que rota a N-S hacia la parte oriental del Mediterráneo, en el arco Helénico.  
En el valle del Rift claramente domina la extensión en sus dos ramas aunque se pueden 
distinguir zonas de desgarre (Delvaux y Barth, 2010), con orientación de máximo acortamiento 
próximo a N-S en la zona norte y NW-SE al sur del cratón de Tanzania. Este máximo 
extensional se prolonga a través del canal de Mozambique hacia el este y a través de Sudáfrica  
hasta la dorsal. Al sur del  sistema de rift hay abanicos de orientaciones variadas, lo que parece 
indicar extensión radial. Zoback et al. (1989) concluyen que debido a que la placa africana está 
rodeada por dorsales y una zona de convergencia, el estado natural de esfuerzos debería ser de 
compresión, pero este estado se ve alterado por un ascenso del manto, con abombamiento de la 
litosfera y creación de topografía que provocaría una perturbación regional de tipo extensional. 
La parte NO de la placa está controlada por esfuerzos compresivos con orientación E-
W, en base a datos puntuales dispersos. Esta orientación también se ha observado en medidas en 
sondeos en Sudán (Bosworth et al., 1992), se extiende a lo largo de cientos de kilómetros hasta 
la dorsal Centroatlántica. 




• Placa  Australiana  
 
Esta placa esta limitada por el oeste y por el sur por dorsales que hacen que el regimen 
de esfuerzos mayoritario sea el de extension, con una orientacion de máximo acortamiento 
perpendincular a dichos límites, aunque este maximo es mucho más claro en el limite entre la 
placa Africana y de la Australiana que en el limite con la placa Antártica, que aparece más 
fragmentada, se alternan máximos extensionales y compresivos. 
Los estudios de Cloetingh y Wortel (1985) y de Reynolds (2001) muestran a partir de 
modelos numéricos y de datos de sondeos que la orientación de máximo acortamiento se 
dispone en forma de abanico, siendo N-S en la parte norte del continente para pasar a ser E-W  
en la zona sur, extendiéndose hacia Nueva Zelanda, dominando el regimen compresivo. Los 
resultados son muy similares a los obtenidos en el presente trabajo, aunque la densidad de datos 
en el interior del contienente Austrliano es muy baja. 
 
• Placa de la India 
El norte de la Placa India constituye el límite Sur de la Cadena del Himalaya, con una 
zona compresiva muy definida en esta parte sur de la cadena, donde parece encontrarse el frente 
activo de deformación. En esta área los esfuerzos se orientan NNE-SSW perpendiculares a la 
propia cadena, aunque en el Mar Arábigo se localizan varios eventos extensionales, que 
perturban localmente el campo de esfuerzos regional. La zona de subducción de Sumatra será 
estudiada en detalle en el capítulo  6, pero a escala global vemos que en la region de la propia isla 
de Sumatra prevalece la compresion, mientras que en Borneo parece dominar la extension.  
• Placa Asiática 
En esta región se distingue un máximo extensional en el Plateau Tibetano, con una 
dirección de máximo acortamiento E-W. Este máximo está relacionado con la flotabilidad 
debida al engrosamiento cortical (Molnar y Tapponier, 1975). 
Hacia el este se disponen corredores de fallas de desgarre, asociados al escape tectónico 
producido como respuesta a la colisión de la India (Molnar y Tapponier, 1978). 
En la parte norte se observa un máximo compresivo que se asocia con la tectónica 
intraplaca en las regiones de Tien Shan y Hangay. En estas regiones hay muestras de tectónica 
activa con generación de relieve y la dirección de acortamiento es perpendicular a esta joven 
cadena de elevada topografía reciente (NNE-SSW). 
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En la región del lago Baikal en la se observan numerosos mecanismos focales 
extensionales, por lo que se genera un máximo extensional, con dirección de acortamiento E-W 
que está asociado al desarrollo de un rift intracontinental (Ten Brink y Taylor, 2002). 
• Norteamérica 
En la zona oeste de la zona continental de Norteamérica  dominan los esfuerzos ENE-
WSW en un régimen que pasa de compresivo en el norte a desgarre en el sur. En los últimos 
años se han registrado eventos intraplaca en Nuevo Madrid, Arkansas y Virginia que Mazzotti  
(2007) relaciona con la deglaciación del norte del continente y el empuje de la dorsal 
Centroatlántica.  
En la región del Basin and Range los esfuerzos reflejan una extensión triaxial 
probablemente asociado al adelgazamiento de la corteza y ascenso del manto por el colapso de la 
cadena Laramide. 
A lo largo de las Montañas Rocosas la dirección de acortamiento se mantiene constante 
NE-SW, pero no así el régimen de esfuerzos en el que se observa alternancia de zonas 
compresivas y extensionales. Estas variaciones en el régimen se pueden relacionar con la 
superposición de procesos como la flotabilidad y la partición de la deformación asociada al límite 
de placas Pacífico – Norteamérica (Zoback, 1992 y referencias allí citadas).  
• Sudamérica 
En la zona de subducción de los Andes prevalece una orientación de acortamiento E-
W. Destaca la presencia de dos bandas longitudinales a la cadena, con una en zona régimen 
compresivo en la zona más próxima a la fosa, mientras que hacia el este se desarrolla una banda 
extensional, que está relacionada con el mayor relieve y la flotabilidad como en las cadenas 
orogénicas que se han mencionado anteriormente. 
En la región oeste del continente, donde se localiza el cratón sudamericano, domina el 
régimen compresivo, estando los esfuerzos dominados por el empuje de la dorsal, 
manteniéndose una orientación estable E-W desde la dorsal, a lo largo de cientos de kilómetros. 
En el límite septentrional con la placa Caribe, los esfuerzos calculados muestran una la 








Figura 3.28 Mapa continuo de máximo acortamiento a partir de los valores de Dey obtenidos del 
Modelo de Deslizamiento (Reches, 1983 y De Vicente, 1988), excepto en el caso de los mecanismos focales 
extensionales en las dorsales, donde se ha utilizado la dirección de extensión (Dex) simulando el efecto de empuje 
de la propia dorsal.  





Figura 3.29 Mapa de Factor de Forma (k´) calculado a partir de los datos del catálogo de Harvard 
(1976-2009), centrado en el meridiano 0º. Los puntos representan los valores puntuales de k´. 




En este capítulo se ha hecho un análisis global del catálogo de Harvard en el periodo 
comprendido entre 1976 y 2009.  
En la primera parte se ha desarrollado un análisis mediante el Modelo de Deslizamiento 
(De Vicente, 1988) de los más de 30.000 mecanismos focales. Los resultados obtenidos 
muestran que la Compresión Uniaxial es el régimen más representado (34%) seguido por los 
Desgarres (18%) mostrando los demás campos un reparto más homogéneo. Estos resultados se 
han comparado con la clasificación propuesta por Álvarez-Gómez (2009), que utiliza una 
aproximación distinta, a partir de los ejes principales del tensor momento sísmico. Aunque los 
diferentes regímenes muestran una representación muy similar, los porcentajes no coinciden, 
probablemente por los diferentes límites impuestos en ambas clasificaciones. Al analizar en 
detalle la distribución del número de eventos en el gráfico que enfrenta el buzamiento y el 
cabeceo de cada plano, se aprecian agrupamientos en los estados más puros, con un valor de 
cabeceo próximo a 90 ( ±180º en la notación de los mecanismos focales, previa a la 
transformación) en el caso de las fallas normales o inversas. 
Se ha calculado el parámetro b de la Ley de Gutenberg-Richter para el catálogo 
completo, resultando que todos los regímenes presentan un valor próximo a 1, obteniéndose el 
valor más alto para los mecanismos extensionales y el más bajo para los compresivos, es decir en 
el catálogo los mecanismos de mayor magnitud son inversos. Este hecho implica una mayor 
liberación de energía elástica en forma de terremotos de magnitud menor en zonas 
extensionales, por lo que la peligrosidad sísmica es menor en dichas áreas Al hacer el mismo 
análisis sólo para terremotos con profundidad menor de 70 kilómetros, se aprecia que los valores 
de b están por debajo de 1, lo que demuestra que la mayoría de terremotos de magnitud elevada 
se originan en el manto litosférico. 
El Modelo de Deslizamiento (De Vicente 1988) calcula la dirección de máximo 
acortamiento en la horizontal (Dey) y la relación entre la deformación en la vertical y en la 
horizontal o factor de forma (k´) para cada terremoto. Esto permite, mediante la interpolación 
de los datos puntuales establecer variaciones continuas en orientaciones y regímenes de 
esfuerzos, mejorando la resolución y extensión de los datos de los trabajos previos. No obstante 
la mayor fiabilidad de estos mapas se localiza en aquellas áreas con mayor densidad de 
información.  
Entre los aspectos más relevantes del análisis de estos mapas, se puede establecer que: 
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• Existe consistencia en los datos obtenidos con los que se han publicado 
anteriormente, aunque se observan diferencias más o menos importantes, pero que a su vez 
existen entre los distintos modelos ya que se han obtenido utilizando  diferentes aproximaciones. 
• Las trayectorias de máximo acortamiento y el factor de forma (k´) son 
consistentes a lo largo de grandes regiones, lo que permite establecer provincias de estado de 
esfuerzos (Zoback, 1992). 
• Las regiones intraplaca suelen estar asociadas a compresión y desgarre, 
principalmente en aquellas en las que el espesor de la corteza es superior a 40 km. 
• Se aprecia extensión en las zonas donde la topografía se ha creado 
recientemente: Plateau Tibetano, Andes, Rift. Este puede estar generado por ascensión del 
manto o por la colisión de dos placas. 
• En el caso de la corteza oceánica no se aprecia una relación directa entre el 
espesor de la misma y el régimen de esfuerzos. La Placa Pacífica aparece mayoritariamente en 
compresión, debido a eventos dispersos en su interior, que están relacionados a zonas donde el 
manto es más somero. 
• A esta escala de observación, no se parecía una relación clara entre la velocidad 
de expansión del fondo oceánico y el régimen de esfuerzos. Estudios recientes muestran que las 
zonas de expansión lenta se están moviendo de forma menos ortogonal a la dorsal que las de 
expansión rápida (Richard Gordon, en preparación). 
• Los esfuerzos primarios, originados en los límites de las placas, son los que 
condicionan de manera más importante el estado tensorial, con variaciones regionales y locales, 
que sólo son visibles con la metodología propuesta cuando existen terremotos de Mw ≥ 5.5. En 
los capítulos posteriores se incluyen eventos de menor magnitud en la plataforma Europea y en 
la Placa Ibérica, que permiten una resolución mayor en el análisis. Sin embargo existen otras 
zonas donde este registro es muy pobre, como en la Placa Caribe o en el Mar de Sunda y se hace 











Este capítulo recoge los resultados publicados en Tectonophysics con el título European 
continuous active tectonic strain-stress map (Olaiz et al., 2009). Este trabajo muestra como un 
nuevo mapa continuo de esfuerzo de la región Occidental de la Placa Europea, generado a partir 
de mecanismos focales calculados mediante el tensor de momento sísmico (Diezownski et al., 
1982). Se han utilizado 1.608 mecanismos focales seleccionados de distintos catálogos: Centroid 
Moment Tensor – Harvard, Escuela Politécnica de Zurich (ETH), Mediterranean Very 
Broadband Seismographic Network project del Instituto de Geofísica y Vulcanología Italiano 
(MedNet), Insitituo Geográfico Nacional de España (IGN) y el Instituto Andaluz de Geofísica 
(IAG), en el periodo comprendido entre 1973 y julio de 2007. Los valores de máximo esfuerzo 
horizontal y el régimen de esfuerzos determinado por k´ (relación entre los esfuerzos horizontal 
y vertical) han sido calculados siguiendo el Modelo de Deslizamiento propuesto por Reches 
(1983) y Capote y colaboradores (1991).  Los resultados puntuales de máximo esfuerzo en la 
horizontal y factor de forma (k´) han sido interpolados considerando la relación entre los 
esfuerzos horizontales de carácter tectónico y la carga vertical. Ambos mapas muestran una 
buena correlación con los esfuerzos primarios originados en los bordes de las placas, la 
cinemática de la placa e incluso muestran perturbaciones locales relacionadas con 
heterogeneidades corticales y topográficas (Gölke y Coblentz, 1996), así como con variaciones 
laterales de la resistencia integrada de la corteza (Tesauro et al., 2007). 
Los movimientos relativos entre Iberia, Eurasia, África y Norteamérica  han 
condicionado la evolución tectónica de sus límites, así como la configuración de los esfuerzos y 
deformaciones en la zona de estudio a lo largo del tiempo. La configuración actual de la corteza 
en esta región es el resultado de varias fases de deformación superpuestas desde el Paleozoico 
hasta la actualidad que van modificando el Cratón Proterozoico Europeo. Después de la 
orogenia Caledónica, la orogenia Varisca cambió la configuración de la corteza debido a la 
subducción y al proceso de rifting trasarco. A continuación hubo un ciclo tectonomagmático que 
desestabilizó nuevamente la corteza. La estabilización de la misma se vio interrumpida por el 
desarrollo del Atlántico Norte y el Tethys durante el Mesozoico. Finalmente en el ciclo Alpino 
los esfuerzos compresivos controlan la inversión de las cuencas, haciendo que la corteza se 
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engrose, a la vez que desarrollan nuevos sistemas de rift como los del Rhin. (Ziegler y Dezes, 
2006). La Figura 4.1 muestra las principales estructuras geológicas presentes en el área de 
estudio.  
Los principales eventos tectónicos se pueden explicar a partir de las reconstrucciones 
cinemáticas realizadas por Srivastava et al. (1994) y Roest y Srivastava (1991) desde el Cretácico 
hasta el Oligoceno superior, y por Mazzoli y Herman (1994) desde este periodo hasta la 
actualidad.   
 
Figura 4.1 Mapa tectónico simplificado que incluye los límites de la Placa Europea (línea continua) 
superimpuestos a la topografía extraída del modelo ETTOPO2. Las líneas discontinuas indican los límites de 
micorplacas. Abreviaturas: CGFZ, Zona de Fractura de Charlie-Gibbs; MAR, Dorsal Medio-Atlántica; ATJ, 
Punto Triple de Azores; TR, Dorsal de Terceira; GFZ, Zona de Falla de Gloria; Go, Banco de Gorringe; Be, 
Béticas; R, Rift; Py, Pirineos; AM, Macizo Armoricano; CM, Macizo Central; URG y LRG, Alto y Bajo 
Graben del Rhin; BM, Macizo de Bohemia;  TTZ, Zona de Teisseyre-Tornquist; C, Cárpatos; D, Dinárides; 
Ad, Mar Adriático; Ap, Apeninos; Ty, Mar Tirreno,; Io, Mar Jónico; HA, Arco Helénico; Ae, Mar Egeo; Ch.A, 
Arco de Chipre; PST, fosa de Plinio y Estrabón; DSF, Falla del Mar Muerto; NAF y EAF, Fallas de Norte y 
Este de Anatolia.  
4.1 Antecedentes 
Durante las últimas dos décadas se han llevado a cabo numerosos estudios para 
determinar el campo de esfuerzos activos en la región Occidental de la Placa Europea. El World 
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Stress Map Project muestra unos resultados uniformes en orientación y magnitud en la región 
(Muller et al., 1992). Estos autores dividen la región en tres grandes zonas en función de la 
orientación de SHmax y del régimen tectónico: Europa Occidental, con una dirección constante 
NO-SE; Escandinavia donde la orientación principal es OSO-ENE, aunque con mucha más 
variabilidad en los resultados; y la región del mar Egeo y la Península de Anatolia, donde se 
documenta compresión E-O. 
Tomando como base los datos puntuales ofrecidos por el WSM, Rebaï et al., (1992) 
realizan una zonificación  de acuerdo a los distintos regímenes tectónicos observados, así como 
un mapa de orientación de SHmax, la interpolación de éstos muestra una orientación principal 
constante en la plataforma europea (Figura 4.2). 
 
Figura 4.2 Localización de las zonas definidas en el Mediterráneo y áreas limítrofes, de acuerdo al 
régimen tectónico.1. compresión-transpresión; 2. extensión-transtensión; 3. extensión radial; 4. régimen 
indeterminado;  5. límite bien definido; 6. límite con dudas (tomado de Rebaï et al., 1992). 
Numerosos estudios numéricos desarrollados por diversos autores (Cloetingh y Wortel, 
1985, 1986; Wortel y Cloetingh, 1981, 1983, 1986, etc.) han demostrado que el patrón primario 
del campo de esfuerzos a escala global está claramente relacionado con las fuerzas conductoras. 
Las evidencias se encuentran en el hecho de que los esfuerzos intraplaca son principalmente 
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compresivos, así como en la existencia de dominios de esfuerzos uniformes que alcanzan varios 
miles de kilómetros (Norteamérica y Europa Occidental). Así, Grünthal y Stromeyer (1992) 
usan el método de los elementos finitos para determinar la orientación de SHmax en 
Centroeuropa, teniendo en cuenta el empuje de la dorsal y la compresión en el mediterráneo, 
además de introducir bloques con distinta rigidez para intentar explicar las variaciones locales. 
Los primeros resultados que muestran la variación de de SHmax en la región que nos 
ocupa, incluyendo la corteza oceánica son los presentados por Gölke y Coblentz (1996),  
introduciendo además el concepto de esfuerzo inducido por variaciones de la densidad, 
primordial en los márgenes continentales, en zonas de corteza engrosada y en las dorsales, donde 
se complementa con el empuje propio del ascenso de la astenosfera. El esfuerzo inducido por 
variaciones laterales de la litosfera es mayor cuanto mayor sea el contraste de densidad y paralelo 
al gradiente. Estos autores realizan modelos variando las condiciones de contorno (Figura 4.3), 
mediante los cuales establecen que el empuje de la dorsal y las fuerzas colisionales generan el 
campo de esfuerzos primario, que las fuerzas originadas por contraste de densidad son 
importantes en zonas intraplaca y que los esfuerzos relacionados con topografías elevadas, 
generan zonas extensionales 10ºx10º. 
 
Figura 4.3 Modelos numéricos de Gölke y Cobletnz (1996) para un espesor de 100 Km y reología 
elástica. Modelo 1: límites colisionales fijos y esfuerzo lineal en la dorsal. Modelo 2: esfuerzo distribuido en la 
dorsal y límites colisionales fijos. Modelo 3: esfuerzo distribuido en la dorsal, límite oriental fijo y fuerzas 
colisionales en el Mediterráneo. Modelo 4: fuerzas relacionadas con topografía y colisionales. 
Capítulo 4 –   Mapa de esfuerzos activos en Europa 
105 
 
4.2 Bases de datos de Mecanismos focales 
Para el estudio de esfuerzos activos se han utilizado distintos indicadores, como se ha 
visto en el capítulo 1. La dirección de deslizamiento, a lo largo del plano de falla durante un 
terremoto, responde a las condiciones de esfuerzo en la localización de la fuente. Por lo tanto, 
los mecanismos focales de terremotos son una fuente de información única sobre el estado de 
esfuerzos de la corteza. Diversos estudios  basados en mecanismos focales calculados mediante 
las primeras llegadas de las ondas P (polaridades) (Herraiz et al., 2000). Con la densificación de 
la red de sismógrafos de banda ancha en los últimos años, la inversión del tensor del momento 
sísmico se ha hecho sistemática y existen distintos catálogos a escala regional (Pondrelli et al., 
2002, 2004; Braunmiller et al., 2002; Stich et al., 2003; Rueda and Mezcua, 2005). 
Para la realización de este trabajo se ha realizado una recopilación de los datos de 
mecanismos focales disponibles en bases de datos públicas y que han sido calculados mediante el 
método del tensor momento sísmico (Dziewonski et al., 1981). Así el catálogo de Harvard 
(http://www.globalcmt.org/) (Dziewonski et al., 1981) recoge mecanismos focales recalculados 
desde el año 1976 a escala planetaria a partir de magnitudes (mb) mayores de 5.0.  Este catálogo 
aporta datos principalmente en el norte de Argelia y en el Atlántico, donde se localizan los 
terremotos de mayor magnitud. Por su parte el Servicio Sismologico Suizo (E.T.H) 
(http://www.seismo.ethz.ch/prod/tensors/tensors/index_EN ) ha recalculado los registros desde 
el  año 1994, disminuyendo considerablemente el umbral de detectabilidad (Mw > 2.9) 
(Braunmiller et al., 2002).  El Instituto Nacional de Geofísica y Vulcanología de Italia 
(I.N.G.V) (www.ingv.it/seismoglo/RCMT/) que recopila datos del área mediterránea desde el 
año 1997 (Mw > 4.0), aunque sólo están recalculados hasta el 2002 (Pondrelli et al., 2002; 
Pondrelli et al., 2004). 
En España dos instituciones realizan esta labor, por un lado el Instituto Andaluz de 
Geofísica (I.A.G)  ha recalculado los registros de eventos de magnitud elevada desde el año  
1983 (Stich et al., 2003, 2006) y en la actualidad su catálogo está compuesto por mecanismos 
focales con mb > 3.5, principalmente en la región Íbero-Magrebí. Por otro lado el Instituto 
Geográfico Nacional (I.G.N.) (www.ign.es/ign/es/IGN/BBDD_sismicos_CATMS.jsp) ha 
implementado el cálculo automático del tensor momento sísmico lo que permite obtener los 
datos de mecanismos focales de forma casi inmediata (Mw > 3.3) (Rueda y Mezcua, 2005). 
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 Región Inicio Catálogo Magnitud mínima Número de eventos Porcentaje 
CMTHarvard Planeta 1976 mb > 5.0 696 31.65 
E.T.H. Europa 1994 Mw > 2.9 793 36.06 
I.N.G.V. Mediterráneo 1997 Mw > 4.0 485 22.06 
I.A.G. Iberia-N África 1983 mb > 3.5 144 6.55 
I.G.N. Iberia-N África 2002 Mw > 3.9 83 3.68 
Total    2201 100 
 
Tabla 4.1 Mecanismos focales que componen cada catálogo que ha sido utilizado en este estudio. 
En este trabajo se han recopilado los mecanismos focales de todos estos catálogos para 
esta región. Muchos de los eventos son registrados por más de una institución, para seleccionar 
la mejor solución utilizamos la desviación respecto de doble par de fuerzas (non-double couple, 
CLVD) del tensor como criterio de calidad (Dziewonski y Woodhouse, 1983), tomando en 
consideración la cobertura de las estaciones que registran el evento.  De esta forma la base de 
datos definitiva pasa a 1680 mecanismos (Tabla 4.2).  
 Número de eventos Porcentaje 
CMTHarvard 588 36.57 
E.T.H. 573 35.63 
I.N.G.V. 310 19.28 
I.A.G. 126 7.84 
I.G.N.  13 0.68 
Total 1610 100 
 
Tabla 4.2 Mecanismos focales que componen la base de datos después de ser filtrados según el valor de 
DC y con profundidad focal menor o igual a 70 km. 
Se observa como la mayor disminución la sufren los datos aportados por el catálogo del 
E.T.H., esto se debe a que cubre una superficie muy amplia con terremotos de pequeña 
magnitud, utilizando para la inversión un modelo de corteza estandarizado, lo que hace que la 
desviación respecto el doble par de fuerzas sea elevada. Algo similar ocurre con el catálogo de 
Harvard, pero el descenso es menor porque durante un periodo de tiempo de casi 30 años ha 
sido el único catálogo disponible. Los datos aportados por el Instituto Andaluz de Geofísica 
sufren pocas variaciones porque principalmente se localizan en el Mar de Alborán y este 
organismo usa un modelo de corteza específico para dicha zona, como podemos ver al comparar 
los parámetros de los mecanismos calculados fuera de esta zona (Muelas del Pan y Sarria). El 
mayor recorte lo sufre el catálogo del Instituto Geográfico Nacional, debido a que el cálculo es 
automático, pero la desviación respecto el doble par de esfuerzos es baja para los mecanismos 
que están en la Península Ibérica (por ejemplo el terremoto de Extremadura, Enero 2006). 
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Dado que el objetivo es caracterizar los esfuerzos corticales en este trabajo no se va a 
contar con los mecanismos cuya profundidad focal sea mayor de 70 km., eliminado así los 
mecanismos focales asociados a los procesos de subducción, localizados principalmente en la 
zona convergente de Sicilia y en el arco Helénico, así como en el nido de Vrancea y en el Mar de 
Alborán (Figura 4.4). 
 
 
Figura 4.4 Mecanismos focales que forman la base de datos. El color en los cuadrantes compresivos se representa en 
función de la profundidad. 
4.3 Metodología 
En capítulos anteriores se ha explicado como el Modelo de Deslizamiento (Reches, 
1983 y De Vicente, 1988) asume paralelismo entre los ejes de máxima deformación frágil y los 
esfuerzos principales, además uno de dichos ejes se orienta próximo a la vertical. Así mismo, 
calcula la relación entre el máximo acortamiento en la horizontal y el acortamiento vertical, el 
denominado factor de forma del elipsoide (k´) y la orientación del máximo acortamiento en la 
horizontal, para cada mecanismo focal (Dey). 
Los valores de k´ oscilan entre + ∞ (compresión radial) y - ∞ (extensión radial), y se han 
normalizado, con los algoritmos detallados en el capítulo 2. Debido a la dispersión geográfica de 
los datos de k´, estos han sido filtrados un valor medio para bloques de 10  minutos, lo que evita 
que las cortas longitudes de onda introduzcan ruido en la interpolación. Posteriormente estos 
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valores medios son interpolados mediante el método de kriging y un variograma lineal. 
Finalmente esta malla es remuestreada con un espaciado de dos grados. 
En el caso del mapa de máxima compresión en la horizontal (Dey), se utilizan los 
valores obtenidos desde el Modelo de deslizamiento, excepto en el caso de los mecanismos 
focales extensionales correspondientes a las dorsales oceánicas, donde el valor que ha sido 
interpolado es Dex (máxima extensión en la horizontal), interpretando ésta como la orientación 
del empuje de la dorsal. Para cada valor, se han calculado las componentes X e Y. Al igual de en 
el caso de k´, se ha calculado el valor medio de bloques de 10 minutos y se ha remuestreado la 
malla a  2 minutos. Los vectores finales han sido mapeados con una orientación y longitud 
acorde a ambos componentes (Wessel y Smith, 1991). 
Finalmente, estos mapas han sido superpuestos a otra información geológica, como la 
geometría de las placas y su cinemática, la topografía y la resistencia de la litosfera,  para discutir 
los resultados de una formar integrada. 
4.4  Distribución espacial según el Modelo de Deslizamiento. 
Debido a la metodología usada, la resolución del mapa permite analizar la distribución 
del régimen de esfuerzos y su orientación a escala de placa tectónica. Para ello, se va a describir 
inicialmente la distribución de los distintos regímenes de esfuerzos, para posteriormente 
describir las variaciones del régimen de esfuerzos y de la orientación de SHmax a lo largo de los 
límites occidental y meridional de la placa y por último en la región caracterizada por esfuerzos 
intraplaca. 
La Tabla 4.3 muestra el número de eventos que se corresponde con los distintos 
regímenes de esfuerzos propuestos por el Modelo de Deslizamiento y su distribución espacial en 
la Figura 4.5 (Olaiz et al., 2006). 
 
Régimen de Esfuerzos Número de eventos Porcentaje 
Extensión uniaxial 496 31 
Normal direccional 244 15 
Direccional normal 218 14 
Desgarres 178 11 
Direccional-inverso 114 7 
Inverso-direccional 133 8 
Compresión uniax. 225 14 
 
Tabla 4.3 Número de eventos según el Modelo de deslizamiento. 





Figura 4.5 Distribución geográfica de los mecanismos focales utilizados para la realización del mapa de estado de 
esfuerzos actuales en función del régimen de esfuerzos. A) Compresión Uniaxial; B) Direccional-Inverso; C) Desgarre; D) 
Direccional-Normal y E) Extensión Uniaxial. Olaiz et al. (2006). 
• Régimen de Compresión Uniaxial 
Las soluciones de este régimen se localizan principalmente en tres zonas 
correspondientes a: el área mediterránea (desde la costa argelina, Sicilia y el mar Tirreno, la 
costa Adriática desde el golfo de Venecia hasta el Arco Helénico y Chipre); el núcleo del 
Caucaso; la costa atlántica de la Península Escandinava (Müller et al., 1992). Es reseñable 
además la presencia de este tipo de soluciones en la dorsal Atlántica y en particular en el sector 
central de Islandia (Glaciar Vatnajökull), donde parecen estar relacionados con las erupciones 
volcánicas más intensas (Nettles y Ekström, 1998). En el sur de la Península Ibérica también 
aparece alguna solución de este tipo (Figura 4.5.A). 
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• Régimen Inverso Direccional 
Este régimen se distribuye desde el SO de la Península Ibérica por la Cadena Bética y el 
Rif hasta la frontera argelino-marroquí. Estos mecanismos también se distribuyen por la 
Península Italiana (desde Sicilia rodeando el mar Jónico hasta la fosa de Creta). En la fosa griega 
aparecen desplazados hacia el este respecto las soluciones de tipo compresión uniaxial. Además 
destaca  su existencia, de una forma más dispersa, a lo largo del sistema de fallas de Anatolia y 
en el Cáucaso. Por último también aparecen en las fallas transformantes Oceanographer, 
Charlie-Gibbs y Jan Mayen (Figura 4.5.B). 
 
• Régimen de Desgarre 
Estas soluciones se acumulan en las zonas de fractura de Hayes, Oceanographer, 
Charlie-Gibbs y Jan Mayen, así como en la zona sísmica del sur de Islandia y en las zonas de 
fractura más pequeñas que segmentan la dorsal de Reyjkanes. También aparecen en el 
Mediterráneo, en el nudo de Alhucemas y la costa Tunecina. Es destacable el gran número de 
este tipo de mecanismos en Turquía (zona del Bósforo), y en la falla del Este de Anatolia. Se 
distingue otra concentración a lo largo de la zona de enlace entre el Arco Helénico y el Arco 
Chipriota (sistema de fallas de Plinio y Estrabón). En zonas intraplaca, aparecen los eventos de 
la Península Ibérica (Extremadura y Zamora) y los del Macizo Armoricano, así como los 
eventos correspondientes a la costa báltica y la Falla de Borgoña (Figura 4.5.C). 
 
• Régimen de Direccional-Normal 
Estas soluciones se concentran a lo largo de las dorsales de Kolbeinsey, Reyjkanes y 
Medio-Atlántica, hasta el punto triple de Azores. En Iberia existen muchos mecanismos de este 
tipo en Alborán y las Béticas, así como en la Cordillera Ibérica, los  Pirineos y Galicia. Hacia el 
E este régimen es mayoritario en los Apeninos y en el sector central de los Alpes. Otras 
concentraciones se producen a lo largo del perímetro del mar Egeo, en la prolongación de la falla 
del Norte de Anatolia y en el SE de Turquía (falla de Ecemis y falla del Este de Anatolia). 
Destacan dentro de este grupo los sistemas de Rifts Cenozoicos que atraviesan Centro-Europa y 
los únicos dos mecanismos presentes en Inglaterra (Figura 4.5.E). 
• Régimen de Extensión-Uniaxial 
Las soluciones extensionales son mayoritarias en toda la Dorsal Medioatlántica, 
incluyendo el segmento de Azores (donde también existen soluciones de tipo normal 
direccional). En la Península Ibérica destacan las soluciones correspondientes a los Pirineos y a 
Galicia, y en menor medida a las Béticas. En Italia, al igual que en el Mar Egeo, se distribuyen 
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de manera similar a las soluciones de tipo direccional-normal. Lejos de los límites de la placa, 
este tipo de soluciones aparece en los graben, principalmente en el del Bajo Rhin, con especial 
interés durante la crisis sísmica del año 2002, así  como  en el nido sísmico de  Polonia (Figura 
4.5.D). 
4.4.1 Distribución espacial de las direcciones de máximo acortamiento en la 
horizontal 
El mapa de orientaciones de SHmax (Figura 4.6) es congruente con las principales 
estructuras tectónicas en la zona de estudio, así como con los estudios publicados previamente 
(Zoback, 1992; Müller et al., 1992). A lo largo de la Dorsal Medioatlántica (MAR) la 
orientación de SHmax es principalmente perpendicular al eje de la propia dorsal, excepto en las 
fallas transformantes como Oceanographer, Charlie-Gibbs y Jan Majen, donde puede alcanzar 
hasta los 45º de oblicuidad respecto a la dorsal. En la zona de la dorsal comprendida ente 
Charlie-Gibbs e Islandia la dorsal muestra un empuje oblicuo de entre 75º y 80º respecto la 
topografía. En Islandia (zona de Vatnajökull) hay importantes perturbaciones que se relacionan 
con terremotos asociados a erupciones volcánicas (Nettles y Elkström, 1998). Desde el Punto 
Triple de Azores hacia el oeste los esfuerzos giran de E-W a WNW, lo que sugiere que la Falla 
de Gloria, rama oeste del punto triple, es una estructura extensional que no genera empuje de 
dorsal. 
Desde este punto hasta el norte de Argelia el mapa muestra una ligera rotación de las 
direcciones de acortamiento: de WNW hacia N-S, con algunas variaciones locales en el sur de la 
micropla Ibérica, probablemente asociado con el emplazamiento hacia el oeste del sistema 
Bético-Rifeño (De Vicente et al., 2008). Más hacia el oeste un abanico de direcciones de 
acortamiento orlan el sistema Apulia-Adria, desde el norte de Túnez, Cerdeña y Córcega (NW-
SE), a lo largo de la costa este del Mar Adriático (NE-SW). Finalmente el Arco Helénico está 
representado por un abanico compresivo. Los sistemas de fallas en dirección del Mar Muerto y 
Anatolia se caracterizan por un acortamiento NE-SW y NW-SE respectivamente, compatible 
con la cinemática general (Kiratzi, 2002 y Hofstetter et al., 2007). 
En el interior de la placa Europea, los esfuerzos son dominantemente E-W en el 
Océano Atlántico cerca de la doral, lo que confirma el hecho de que la litosfera oceánica es un 
simple transmisor de los esfuerzos, como sugieren los altos valores de resistencia integrada 
(Tesauro et al., 2007 y  Stüwe, 2007). En general,  el esfuerzo horizontal rota de E-W cerca de 
la doral a NW en el continente. Esta tendencia fue observada por Müller y colaboradores 
(1992). Las mayores variaciones se producen en los Pirineos (los esfuerzos rotan y pasan a ser E-
W, probablemente asociado con la presencia de un antiguo límite de placas entre Iberia y 
Europa) y en un punto neutral en el que convergen los esfuerzos generados en el sureste de la 
Cuenca de Panonia. 




Figura 4.6 Mapa continuo de máximo acortamiento horizontal de la placa Europea a partir de los 
valores de Dey obtenidos del Modelo de Deslizamiento (Reches, 1983 y De Vicente, 1988), excepto en el caso de los 
mecanismos focales extensionales en las dorsales, donde se ha utilizado la dirección de extensión (Dex) simulando el 
efecto de empuje de la propia dorsal. En la parte inferior la longitud del vector depende de la homogeneidad de los 
datos, lo que hace posible definir puntos neutros de deformación.  
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4.4.2 Distribución espacial del régimen de esfuerzos 
La distribución del régimen de esfuerzos es compleja pero presenta una muy buena 
correlación con las estructuras geológicas y la topografía (Figura 4.7). 
Los esfuerzo extensionales dominan la Dorsal Medioatlántica, excepto en las Fallas 
Transformantes, como son Oceanographer, Charlie-Gibbs y Jan Mayen, además de en Islandia, 
donde domina el régimen   transpresivo. 
 
Figura 4.7 Mapa continuo de esfuerzo-deformación de la región occidental de la Placa Europea sobre la 
topografía. Los valores puntuales de k´ han sido calculados mediante el Modelo de Deslizamiento (Reches, 1983, 
De Vicente 1988), y fueron filtrados e interpolados cada 10º. 
Al este del Punto Triple de Azores domina la extensión a lo largo de la Falla de Gloria, 
hasta el cabalgamiento de corteza oceánica del Banco de Gorringe (Vázquez y Vegas, 2000), 
donde pasa a  dominar el régimen compresivo. Este punto marca el comienzo del límite 
convergente a lo largo del contacto ente Eurasia y África en el sur de Europa. Éste queda 
definido por una amplia zona de geometría compleja, que continúa hasta el norte de Túnez, 
siguiendo por Cerdeña y Córcega, pasando a la costa Adriática, Arco Helénico y Chipre. Esta 
banda de deformación muestra una alta actividad sísmica, donde domina la compresión, aunque 
aparezcan zonas extensionales dispersas. La geometría compleja y su indentación hacia el norte 
(Dinárides y Apeninos) parecen indicar la presencia de una microplaca adriática. 
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Las zonas extensionales aparece en el cinturón del Sur de Europa en el área de las 
Béticas y el Rif, NE de Argelia, Apeninos y Chipre. Estas zonas son frecuentes en áreas 
colisionales, donde hay deformación distribuida, aunque también pueden ser interpretadas como 
sistemas de transferencia transtensional desarrollados en el interior del frente de deformación 
Alpino. 
Existen dos zonas extensionales de gran tamaño dentro del cinturón compresivo del S de 
Europa asociada a procesos diferentes: Apeninos y Grecia-Mar Egeo. En los Apeninos, la zona 
extensional se sitúa a lo largo de la zona central de la cadena, rodeada por amplias zonas en 
compresión a lo largo del Mar Tirreno y del Adriático. Este hecho parece sugerir una 
compensación de la topografía elevada de la cadena. Por el contrario en el mar Egeo la extensión 
puede estar asociada a procesos tras arco del sistema de subducción del S de Grecia y Creta. 
En el interior de la Placa Europea domina el régimen transtensivo, con zonas bien 
definidas extensionales o compresivas. Dentro del primer tipo destacan los Pirineos y el Bajo 
Rhin. En la primera los esfuerzos son normales a la cadena, lo que parece indicar que la 
actividad sísmica está asociada a la compensación isotática de la topografía (De Vicente et al., 
2008). La extensión del Bajo Rhin está relcionada con el sistema de grabens cenozoicos 
ampliamente documentado por ejemplo por Ziegler (1992). 
Las zonas compresivas intraplaca están localizadas en el Caúcaso y el oeste de 
Fennoescadia (Müller et al., 1992) y representan zonas con valores altos de resistencia integrada 
de la corteza (Tesauro et al., 2007) (Figura 4.7). En Fennoescandia, esta compresión se puede 
relacionar con la influencia del empuje de la dorsal, con la fuerza generada por cambio de 
densidades entre la corteza oceánica y la continental y/o con la concentración de esfuerzos 
horizontales a lo largo de la flexión de la litosfera (Stein et al., 1989; Cloetingh et al., 1990). 
Otras zonas intraplaca que presentan un régimen de esfuerzos de tipo desgarre se sitúan 
en zonas con corteza continental resistente (Tesauro et al., 2007) como son el Macizo 
Armoricano francés y el basamento Varisco en el W de Iberia. Estas áreas resistentes permiten 
almacenar una mayor cantidad de deformación elástica que se traduce en deformación 
compresiva y por tanto en un régimen  de desgarre.  
Las principales zonas de desgarre en Europa presentan un carácter transtensivo en la 
prolongación de la falla N de Anatolia, en el sureste de Turquía (falla de Ecemis y falla del E de 
Anatolia) y el sistema de fallas del Mar Muerto. Por otro lado, sistemas de desgarre con un 
componente compresivo están presentes en el sector este de la Falla del Norte de Anatolia, el 
límite este de Chipre así como en la zona de Teisseyre-Tornsquist y la zona de sutura Trans-
Europea (Jarosinski, 2005). 
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4.5 Discusión y conclusiones 
La distribución de esfuerzos/deformación, a partir de mecanismos focales calculados 
mediante el tensor de momento sísmico (Dziewonski et al., 1982) permite el análisis de la 
orientación del acortamiento-estiramiento horizontal  así como del régimen de deformación 
asociado a los distintos contextos tectónicos así como a las principales heterogeneidades 
geológicas. 
La metodología propuesta (Reches, 1983 y De Vicente, 1988) permite calcular los 
valores de Dey (dirección de acortamiento horizontal) y k´ (régimen de deformación) para cada 
mecanismo focal de forma individual, lo que complementa y permite elaborar mapas de 
esfuerzo/deformación horizontal más realistas que utilizando las direcciones de eje P. Las 
diferencias entre las trayectorias calculadas mediante el Modelo de Deslizamiento (Dey) y eje P 
(por ejemplo Heidebach et al., 2007) son de hasta 90 grados, especialmente en zonas intraplaca, 
como Pirineos o en los Alpes Occidentales. El mapa de Dey refleja un patrón a gran escala, 
perpendicular a los límites de placas de primer orden: Dorsal Medioatlántica y la convergencia 
entre las placas Europea y Africana, con perturbaciones asociadas a las zonas de fractura mayores 
(Oceanographer, Chalie-Gibbs y Jan Mayen). En las zonas intraplaca también se observan 
perturbaciones locales que no están relacionadas con las fuerzas aplicadas en los bordes de la 
placa. El origen de estos esfuerzos puede estar conectado a distintos condicionantes geológicos: 
discontinuidades mecánicas (Falla del Norte de Anatolia, Falla del Mar Muerto, Graben del 
Rhin), a cargas topográficas (Pirineos, Apeninos y Alpes) o a la geometría compleja de bloques o 
microplacas (microplaca Adriática, Bloque de Anatolia) (Figura 4.8). 
Esta metodología hace posible estudiar el régimen de esfuerzos de una forma continua. 
Este tipo de representación puede ser usada como marco regional para análisis de esfuerzos más 
detallados o sobre estructuras menores. Otro punto importante es que, como se verá en los 
siguientes capítulos, este flujo de trabajo es muy útil a la hora de seleccionar poblaciones de  
mecanismos focales dentro de zonas tectónicamente homogéneas, donde se pueden llevar a cabo 
análisis usando las distintas metodologías basadas en la ecuación de Bott (Bott, 1959; Reches et 
al., 1992; Angelier, 1990; de Vicente et al., 2008). 
Los regímenes de esfuerzo/deformación presentan una distribución muy compleja. 
Generalmente, sobre todo lejos de los límites primarios de placas, el régimen de esfuerzos 
dominante es el de desgarre, con tendencia hacia la extensión uniaxial, incluyendo la región de 
corteza oceánica. Por ejemplo, los trabajos de Mazabraud et al. (2005) y Baptie (2009) muestran 
como en el oeste de Francia, en las regiones de Bretaña y Normadía, y en las Islas Británicas, 
que muestran una orientación de los esfuerzos y un régimen consistente con los resultados 
obtenidos en este trabajo. Sin olvidar que este régimen se ve alterado por procesos extensionales  




Figura 4.8 Vectores de máximo acortamiento en la horizontal (Dey) sobreimpuestos sobre la topografía y 
sobre el espesor de la corteza calculado mediante perfiles sísmicos y funciones receptoras (EuCRUST-07, Tesauro et 
al., 2008). 
 
relacionados a procesos de rift, donde el Dey es paraleo a las estructuras, como en el Graben del 
Rhin. Además estos resultados se ven apoyados por estudios específicos (Hormuth et al., 2014). 
La tendencia regional también se altera por fenómenos de compensación isostasia local de la 
topografía en las áreas montañosas inactivas, como los Pirineos. 
La relación entre el esfuerzo/deformación y reología de la corteza no es siempre directa. 
Una primera aproximación refleja que las zonas compresivas están relacionadas con valores altos 
de resistencia integrada, como el escudo Báltico; mientras que las zonas extensionales los valores 
de resistencia integrada son más bajos (Rhin, Pirineos). Al mismo tiempo, las áreas próximas a 
los límites primarios de placas, la transición entre acortamiento y estiramiento, la deformación es 
perpendicular a los contornos de la resistencia, como por ejemplo en el oeste de la Placa Ibérica. 
Este hecho puede deberse a que existen unos valores altos de esfuerzos en aquellas regiones  











Este capítulo desarrolla los resultados del artículo, publicado en la revista Tectonics,   
Inversion of momento tensor focal mechanims for active stresses around the microcontinent Iberia: 
Tectonic implications  (De Vicente et al., 2008). En este artículo se estudia como la Placa Ibérica 
es afectada por la deformación asociada a la colisión entre Europa y África. El trabajo ha 
tomado como base los mecanismos focales, calculados mediante el tensor de momento sísmico, 
calculando a partir de éstos el tensor de esfuerzos activos (Reches et al., 1992). Como se describe 
a continuación, estos tensores han sido obtenidos a partir de poblaciones homogéneas de datos, 
usando con este fin el Mapas de Factor de Forma (Olaiz et al., 2006). El grupo de Tectonofísica 
Aplicada de la Universidad Complutense de Madrid se encarga de mantener actualizado el 
Mapa de Esfuerzos Activos de la Península Ibérica, incluyendo los mecanismos focales 
localizados dentro del área de estudio (https://www.ucm.es/tectonofisica-aplicada/mapa-de-
esfuerzos-activos-de-la-peninsula-iberica)  (Muñoz-Martín et al., 2012). 
5.1 Marco tectónico  
La Península Ibérica se encuentra en un límite convergente de placas. Esta convergencia 
es lenta, con una tasa de entre 3 y 6 milímetros al año (De Mets et al., 1990; Calais et al., 2003; 
McClusky et al., 2003; Serpelloni et al., 2008). La zona de fractura de Azores – Gibraltar se 
corresponde con el límite occidental de la Placa Ibérica desde el Mioceno Inferior (crom 6c, 24 
Millones de años), cuando la Placa se adosó a Eurasia (Srivastava et al., 1990). Durante el 
Cenozoico, la paleogeografía y la evolución tectónica de la Placa Ibérica  está relacionada con la 
Orogenia Alpina y al cierre del Tethys (Savostín et al., 1986; Ziegler, 1988; Dewey et al., 1989; 
Andeweg, 2002; Jabaloy et al., 2002).  
Los movimientos relativos entre Iberia, Eurasia y África han condicionado la evolución 
tectónica de sus límites, así como la transmisión de esfuerzos intraplaca y las deformaciones que 
ha experimentado el Antepaís Ibérico. Los eventos tectónicos más recientes (orogenias Pirenaica 
y Bética) se pueden explicar a partir de las reconstrucciones cinemáticas realizadas por Srivastava 
et al. (1990) y Roest y Srivastava (1991) desde el Cretácico hasta el Oligoceno superior, y por 
Mazzoli y Helman (1994) desde éste periodo hasta la actualidad. Durante la mayor parte del 
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periodo Cretácico de tranquilidad magnética, la Placa Ibérica era independiente. A partir del 
Cretácico Superior hasta el Eoceno Superior (84-42 Ma, cron 34-42), pasó a formar parte de la 
Africana, y el límite de placas África-Eurasia se extendió desde el golfo de Vizcaya hasta los 
Pirineos. En el sector más occidental, el desplazamiento inicial es divergente y progresivamente 
se transforma en desgarre, mientras que en el margen cantábrico hay subducción de corteza 
oceánica y en los Pirineos se inicia la colisión continental (Ziegler, 1988). De esta forma, el 
punto triple entre Norteamérica-Eurasia-África cambia desde dorsal-dorsal-dorsal (RRR) a 
dorsal-dorsal-falla (RRF).  
Desde el Eoceno Superior al Mioceno Inferior (42-24 Ma, cron 18-6c), la Placa Ibérica 
se movió de nuevo independientemente  a lo largo del Surco de King - Pirineos al N y del  
Azores-Gibraltar al S. En el Surco de King se produce expansión oceánica, mientras que en la 
zona Pirenaica se alcanza el pico compresivo (orientación NNO-SSE) durante el Eoceno 
Superior (Figura 5.1a).  
 
 
Figura 5.1 Configuraciones tectónicas y esfuerzos transmitidos hacia el Antepaís Ibérico (Andeweg, 
2002). A) Eoceno superior. B) Mioceno superior. C) Estado de esfuerzos actual. D) Trayectorias de convergencia 
Iberia-Eurasia (dibujadas en el borde N hasta 6C) e Iberia-África durante el Cenozoico (en el borde S hasta la 
actualidad). En C) se indican también, en m, el levantamiento Plioceno (Cloetingh et al., 2002) y la velocidad 
del acercamiento relativo actual (en mm/año) entre África e Iberia. Tomado de De Vicente et al. (2004). 
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La zona de fractura Azores-Gibraltar tuvo un movimiento relativo pequeño hasta el 
Oligoceno Inferior (cron 13, 36 Ma) y desde entonces ha sido extensional cerca de Azores, de 
desgarre en la Falla Gloria y compresivo al este del Banco de Gorringe. En el Mioceno Inferior, 
se convirtió en el límite de placas activo entre África-Eurasia. La convergencia neógena entre 
ambas sufrió varios cambios en su orientación (Figura 5.1d): NNE desde el Oligoceno Superior 
al Burdigaliense (25,5-16,2 Ma, anomalías 7-5C), NNO desde el Langhiense al Tortoniense 
Inferior (16,2-8,9 Ma, anomalías 5C-5) y NO desde el Tortoniense Superior hasta hoy en día 
(8,9-0 Ma, anomalía 5 a la actualidad). Una configuración tectónica similar a la actual se alcanzó 
ya en el Mioceno superior (Figura 5.1b y c) (Dewey et al., 1989; Pedrera et al., 2011). 
Como resultado de esta evolución tectónica, en la actualidad se distinguen estructuras 
que  son activas o potencialmente activas bajo el régimen de esfuerzo actual. La Figura 5.2 
muestra el mapa del proyecto PRIOR (CSN, 2004), en el que a partir del análisis de datos 
geológicos, geofísicos y topográficos, se establecen distintas categorías, en función de cómo ha 
sido identificada cada estructura y su actividad reciente. Este tipo de mapas pone de manifiesto, 
que en zonas de baja – media actividad tectónica, el registro sísmico instrumental es insuficiente 
ya que no todas las estructuras que pueden moverse lo están haciendo al mismo tiempo. Así los 
mapas de riesgo sísmico, basados únicamente en terremotos instrumentales no dan idea de 
potencial riesgo en este tipo de regiones. 
 
Figura 5.2 Mapa de fallas de Primer y Segundo Orden de la Península Ibérica (CSN, 2004). 
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5.2 Esfuerzos activos en la Placa Ibérica 
El análisis de la sismicidad permite definir un contacto neto entre la Placa Europea y la 
Norteamericana, mientras que es mucho más difuso hacia la Placa Africana y el interior de 
Iberia (Figura 5.3). Los hipocentros son generalmente someros en la corteza oceánica más 
reciente, próxima a la dorsal Medioatléntica y el Punto triple de Azores, incrementando la 
profundidad a lo largo de la Falla de Gloria, incluyendo zonas de eventos con profundidad 
intermedia, entre 40 y 130 km en el Golfo de Cádiz y el Mar de Alborán. De manera 
excepcional, se localizan terremotos muy profundos, entre 600 y 650 km, bajo el límite sur de 
Iberia (Grimison y Chen, 1986; Buforn et al., 1990; Morales et al., 1999; Stich et al., 2005a). 
El análisis de mecanismos focales de terremotos por medio de inversión de esfuerzos 
permite determinar el estado de esfuerzos (CSN, 1998; De Vicente et al., 2000; Herraiz et al., 
2000; De Vicente et al., 2006, Stich et al., 2006; Stich et al., 2010). La Dorsal Medioatlántica 
representa el límite divergente entre la placa Norteamericana y Europa, así como entre 
Norteamérica y África, dominando mayoritariamente las fallas normales a lo largo de su traza, 
aunque como se ha visto en el capítulo 6, ésta aparece segmentada por numerosas zonas de 
fractura con desplazamiento variable. Al norte del punto triple de Azores, la dorsal tiene una 
orientación N-S y produce un empuje con orientación N096E. Al sur, este empuje rota 
ligeramente en el sentido de las agujas del reloj, siendo el empuje N114E (De Vicente et al., 
2000). Las transformantes, anteriormente mencionadas, hacen que la dirección de máximo 
empuje de la dorsal varíe dentro de dominios limitados por estas fallas E-W. 
 
Figura 5.3 Sismicidad en el área comprendida entre la Dorsal Medioatlántica y Argelia. Los colores 
están en función de la profundidad. Datos del catálogo del Instituto Geográfico Nacional 
(http://www.ign.es/ign/layoutIn/sismoFormularioCatalogo.do). 
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La sismicidad en el límite entre las placas africana y europea define cuatro sectores con 
un contexto geodinámico diferente (Grimison y Chen, 1986; Buforn et al., 1990; Kiratzi y 
Papazachos, 1995): una zona de divergencia oceánica en la Dorsal de Terceira, un área 
transformante intraoceánica, una zona de convergencia oceánica y una zona de convergencia 
continental. Las islas Azores, dispuestas en orientación NW-SE y con volcanismo activo, son la 
expresión en superficie de la Dorsal de Terceira. Como en el caso de la Dorsal Medioatlántica, 
es una zona donde domina la extensión, prácticamente perpendicular a la traza de la propia 
dorsal (N042E). Al sur de esta dorsal y con una orientación  E-W, se sitúa una zona 
transformante, caracterizada por la ausencia de sismicidad instrumental en la zona occidental, 
conocida como Falla de Gloria (Figura 5.4). Hacia el este, Vázquez y Vegas (2000), describen 
un área con una batimetría muy compleja, en la que la orientación de las estructuras activas es 
muy heterogénea, resultando en un cambio progresivo del régimen de esfuerzos desde el 
desgarre puro a transpresivo (Sartori et al., 2004, Zitellini et al., 2004), con una orientación  de 
máximo acortamiento en la horizontal (SHmax) próximo a los N145E. En las proximidades de la 
costa Ibérica, domina la convergencia continental, con una distribución muy difusa de la 
sismicidad (Figura 5.3). 
 
Figura 5.4 Principales estructuras tectónicas en el límite entre las placas Africana y Europea. Las flechas 
finas blancas representan los vectores de desplazamiento de Europa respecto Norteamérica y África, publicados por 
DeMets et al. (1990). Tomado de De Vicente et al. 2008. 
La orientación del máximo esfuerzo en la horizontal (NW-SE  a NNW-SSE) es, como 
se ha explicado en el capítulo 6, la dominante en la parte occidental de la Placa Europea. 
Estudios más detallados muestran que este régimen de esfuerzos, dominantemente de desgarre, 
se ha mantenido prácticamente constante desde el Mioceno Superior (Galindo-Zaldivar et al., 
1993; De Vicente et al., 1996, Ribeiro et al., 1996; Herraiz et al., 2000; De Vicente et al., 2000).  
Dentro del régimen de desgarre, existen zonas con marcado carácter extensional, como la 
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Cadena Ibérica o el Surco de Valencia (CSN, 1998; Schindler et al., 1998; De Vicente et al., 
2000; Herraiz¸ et al., 2000). 
5.3 Mecanismos focales 
Existen varios catálogos que calculan de forma automática los mecanismos focales 
mediante el tensor de momento sísmico para esta región (Figura 5.5). El catálogo de CMT 
(Dziewonski y Woodhaouse, 1983), calcula eventos con magnitud mayor de 5.5 desde el año 
1977, en este trabajo contribuye sobre todo en la zona argelina y en el Atlántico, donde se 
localizan terremotos de magnitud moderada a alta de forma más o menos frecuente. A escala 
Europea y Mediterránea el catálogo del INGV (Pondrelli et al., 2002, 2004) y el ETH de 
Zürich (Braumiller et al., 2002) aportan información a partir de magnitud 4, permitiendo 
corregir el efecto de propagación de los periodos intermedios del frente de ondas debido a la 
corta distancia entre la estación y el hipocentro. El proyecto Ibero-Magrebi del IAG-Granada 
(Stich et al., 2003 y 2006) realiza inversiones para eventos con magnitud mayor de 3.5 a partir de 
una densa red de sismógrafos. A partir del año 2003, el IGN comienza a producir de manera 
automatizada  inversiones en tiempo casi real, a partir de tres registros próximos para terremotos 
mayores de 3.3 (Rueda y Mezcua, 2005). Estas soluciones son muy similares a las que el IAG 
calcula de forma manual. 
En este trabajo se han unido todos estos catálogos, creando una base de datos unificada 
para la región de estudio. Muchos de los terremotos han sido registrados en más de un catálogo 
simultáneamente. Para seleccionar aquel mecanismo focal de mayor calidad se ha utilizado la 
desviación respecto el doble par (CLVD) a partir de los componentes del tensor (Dziewonski y  
Woodhaouse, 1983). La lista final de mecanismo focales registrados entre 1977 y 2006, contiene 
210 eventos. Al ser el objetivo de este trabajo el estudio de los esfuerzos corticales, se han 
utilizado únicamente aquellos terremotos registrados  a menos de 70 km de profundidad. 
5.4 Metodología de regionalización 
Para identificar áreas con similares condiciones de esfuerzos, se ha llevado a cabo un 
análisis previo de la orientación y del factor de forma, aplicando la metodología propuesta por 
Capote et al. (1991) basada en el Modelo de Deslizamiento asumiendo deformación triaxial 
(Reches 1983 y De Vicente, 1988). Esta metodología se ha descrito de forma detallada en el 
capítulo 4 y nos permite obtener un valor de la dirección de máximo acortamiento en la 
horizontal (Dey) y del factor de forma (k´) para cada uno de los mecanismos focales registrados. 
Estos valores han sido interpolados en una malla de 1º obteniendo una distribución regular de 
estos valores (Olaiz et al., 2006; Muñoz-Martín et al., 2012). 
 




Figura 5.5 Mecanismos focales localizados en el área de estudio entre 1977 y 2006. El color depende de 
la profundidad hipocentral y el tamaño está en función de la magnitud momento. 
 
Mediante este análisis se pueden identificar zonas con deformación homogénea que 
junto con la información de la tectónica regional y la distribución epicentral permite la selección 
de áreas afectadas por un régimen de esfuerzos homogéneos, donde el tensor de esfuerzos ha 
sido calculado siguiendo el método propuesto por Reches y colaboradores en 1992. 
Un análisis cualitativo del mapa de factor de forma (k´) permite identificar la presencia 
de deformación extensional en el noreste de la Península Ibérica y compresiva en el Golfo de 
Cádiz y norte de Argelia, en la región de las montañas de Tell, quedando el resto del áreas bajo 
condiciones de desgarre (Figura 5.6). Las áreas seleccionadas para la inversión de esfuerzos son: 
1) Dorsal de Terceira, 2) Falla de Gloria, 3) Golfo de Cádiz, 4) Iberia Occidental, 5) Béticas 
centrales y orientales-Mar de Alborán-Rif, 6) Cadena Ibérica, 7) Pirineos y 8) Argelia 
septentrional (Figura 5.7). 
Como se aprecia en las figurasFigura 5.6 yFigura 5.7 la distribución de los datos es 
heterogénea y aparecen zonas con pocos mecanismos focales, como en la Falla de Gloria. Pero 
se ha intentado seleccionar zonas que permiten obtener un resultado significativo y que queden 
bien constreñidas mediante el número de eventos incluidos, como puede ser Argelia 
septentrional (58 datos) y Béticas-Alborán-Rif (95 datos). 
 




Figura 5.6 Mapa de factor de forma (k´) de la Placa Ibérica. Los puntos indican el valor k´obtenido 
mediante el Modelo de Deslizamiento para cada mecanismo focal. 
 
Figura 5.7 Mapa de mecanismos focales de la Placa Ibérica. Los colores representan las distintas 
poblaciones seleccionadas a partir del mapa de k´. El tamaño del mecanismo focal se representa en función de la 
magnitud. 
5.5 Esfuerzos activos calculados mediante inversión 
En el capítulo 4 se ha explicado la metodología seguida en este apartado, por lo que sólo 
se explicarán los resultados obtenidos. Como complemento a esta técnica, los planos de falla y el 
tensor de esfuerzos calculado han sido representados en el círculo de Mohr, para determinar que 
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planos son neoformados o reactivados, que son aquellos que están dentro del círculo. Las rosas 
de direcciones de los planos y la proyección estereográfica de los esfuerzos principales se han 
analizado, intentando relacionar los resultados con la tectónica regional. 
Los esfuerzos deducidos en este trabajo incluyen todas las configuraciones, desde la 
extensión a la compresión, pasando por el desgarre (Tabla 5.1y Figura 5.8): 
Zonas Extensionales: Dorsal de Terceira (extensión casi radial), Pirineos y la Cadena 
Ibérica. En esta última la extensión es próxima a radial, mientras que en el norte de Iberia 
muestra una tendencia uniaxial. Más del 30 % de los mecanismos focales de la zona Betica-
Alborán-Rif únicamente puede ser explicado de extensión radial, sin olvidar la posibilidad de 
subdividir en dos soluciones ortogonales de extensión uniaxial. 
Zonas Compresivas: Norte de Argelia y el Golfo de Cádiz, ambas zonas de compresión 
uniaxial. Los planos de la población Béticas-Alborán-Rif se justifican mediante compresión 
uniaxial, pero dentro del régimen de desgarre. 
Zona de Desgarre: Falla de Gloria (desgarre puro), Beticas-Alborán-Rif (próximo a 
extensional uniaxial) e Iberia Occidental. 
5.5.1 Esfuerzos  activos entre la Dorsal Medioatlántica y el Golfo de Cádiz. 
Si representamos todas las direcciones de máximo acortamiento en la horizontal (SHmax), 
vemos que  no varían más de 25º, excepto en el caso de Pirineos. La orientación regional rota 
progresivamente en el sentido de las agujas del reloj de NW-SE a NNW-SSE entre la Dorsal 
de Terceira y el Golfo de Cádiz. Las soluciones compresivas muestran unos resultados próximos 
a la compresión N-S (N165E) (Figura 5.9). 
En las Islas Azores, SHmax es paralelo a las fallas activas y al eje volcánico. Al 
incrementarse el coeficiente de fricción, SHmax, se hace más N-S. Las fallas parecen neofomadas. 
(Figura 5.8) 
En la Falla de Gloria, la orientación de las fallas activases heterogénea y en su mayoría 
planos reactivados. El incremento del coeficiente de fricción genera soluciones en las que σ2 se 
aproxima a la vertical. La misma tendencia se observa también en el Golfo de Cádiz, pero en 
este caso las fallas parecen neoformadas (Figura 5.8). Este hecho parece descartar que los 
terremotos generados en esta área se asocien con fallas normales generadas durante la apertura 
del océano (Gràcia et al., 2006; Zitellini et al., 2004). 




Figura 5.8 Resultados de la inversión de esfuerzos de las poblaciones seleccionadas. De izquierda a 
derecha: proyección estereográfica de los planos nodales invertidos y orientación de los ejes principales de esfuerzos 
con dos niveles de desviación (círculo rojo, σ1, pentágono azul σ2, estrella verde σ3). Círculo de Mohr de las 






























































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Figura 5.9 a) Proyección estereográfica de los esfuerzos principales para cada población analizada. Los 
valores de R y el error obtenido se muestran en la Tabla 5.1.b) Diagrama de R frente SHmax de las poblaciones. La 
transición de este a oeste entre la Dorsal de Terceira (1), la Falla de Gloria (2)  y el Golfo de Cádiz (3). Dentro de 
la zona de Iberia Occidental (4) y Béticas-Alborán-Rif (5), las tendencias locales son norte sur y en función de la 
profundidad focal. c) Proyección estereográfica de los ejes de esfuerzo del tensor de la población Béticas-Alborán-
Rif. d) Diagrama R frente SHmax de las subpoblaciones de Béticas-Alborán-Rif. 5B, error <20; 5C, error <15; 5D 
fallas inversas; 5E, excluidas las poblaciones 5B y 5D, crisis de Alhucemas; 5G, profundidad > 15 km y 5H, 
Cuenca de Granada. Las distintas poblaciones, con distinto error 5A, 5B y 5C muestran un tensor similar. Las 
poblaciones con mayor diferencia de R (5D y 5E) están relacionadas con diferente SHmax. Al incrementarse la 
profundidad, las poblaciones caen en el dominio del desgarre. 
 
Al analizar estos resultados, cabe destacar la ausencia de un frente compresivo 
relacionado con la orogenia Bético-Rifeño, pero que si aparece en la región argelina de Tell, 
donde la compresión uniaxial es NW-SE, siendo perpendicular a la topografía, lo que indica que 
dominio continental africano está cabalgando sobre Alborán y viceversa. Estas estructuras 
aparecen segmentadas por desgarres lateral derechos (Braunmiller y Bernardi, 2005), también 
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activas bajo este tensor de esfuerzos. Estos resultados se pueden asociar con partición de la 
deformación, también observas en otras regiones próximas al límite  entre Europa y África 
(Vázquez y Vegas, 2000). En conjunto, las estructuras activas y los epicentros, muestran una 
serie de cabalgamientos dispuestos “en echelon” separados por desgarres, aunque las 
observaciones de campo muestran que la actividad de estas estructuras Neógeno-Cuaternarias no 
actúan siempre al mismo tiempo (Figura 5.10). Ramos et al. (2015) proponen levantamiento 
durante el terciario en el Alto del Guadalquivir y el Monoclinal de Algarve, sugiriendo que éste 
sea la continuación occidental de Sierra Morena. 
 
 
Figura 5.10 Interpretación tectónica hasta el Mioceno Superior que explica el escape tectónico del 
Dominio del Alborán (Vegas, 1992).   
El marco tectónico y tensorial en la zona del Golfo de Cádiz y el banco de Gorringe es 
muy similar a la del norte de Argelia, pero con una orientación de SHmax más norteada y 
afectando a la corteza continental de Iberia y África. Al oeste, sobre corteza oceánica, la 
situación cambia progresivamente a cizalla pura en la Falla de Gloria. Estos resultados son muy 
similares a los obtenidos por Stich et al. (2005a), y muy coherentes con el movimiento 
transpresivo lateral derecho del límite de placas. Es probable que el terremoto de Lisboa de 
1755, uno de los más destructivos de la historia moderna europea, se localizase en esta área. 
5.5.2 Esfuerzos  activos en Iberia Occidental 
En la zona de Iberia occidental, se observa una variación  de los esfuerzos a N-S, 
pasando de ser compresivos en el sur a extensionales en el norte, dando unas condiciones de 
desgarre en promedio, lo que hace esperar que la solución obtenida no tenga un buen ajuste. Las 
fallas de desgarre están activas bajo las condiciones de esfuerzo actual, como se puede ver en la 
rosa de direcciones. Al incrementarse  el coeficiente de fricción, σ1 se aproxima a la vertical, lo 
que facilita el intercambio entre σ1 y σ2. 
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La sismicidad se nuclea en fallas lateral derechas, como la de Zufre (De Vicente et al., 
2006). Por otro lado, fallas lateral izquierdas, con una expresión cartográfica muy larga, absorben 
parte de la deformación. El sistema de fallas de Regua-Verin y Bragança-Villariça ha sido 
especialmente activo durante el Plioceno y el Cuaternario (Cabral, 1989; Cabral et al., 2004). 
También hay actividad netotectónica identificada en las cuencas pull apart asociadas a la falla de 
Messejana-Plasencia (Villamor, 2002). Los epicentros también aparecen alineados con esta 
orientación en la parte occidental de la Cuenca del Duero (Falla de Zamora) (Antón, 2004). La 
misma autora, identifica asimetría en depósitos fluviales y migración lateral de valles, que 
relaciona con actividad neotectónica. En la zona de enlace con la Cadena Cantábrica existen 
diversos ejemplos de actividad tectónica cenozoica en la Cuenca de El Bierzo (Martín-González 
y Heredia, 2011) o en la falla de Ferreiros (Martín-González, 2009) (Figura 5.11). 
 
Figura 5.11 Mapa tectónico de la distribución de la deformación del noroeste de la Península Ibérica y 
Cuencas Cenozoicas: 1) As Pontes. 2) Meirama. 3) Oviedo. 4) Sarria. 5) Monforte. 6) Xinzo. 7) Verín. 8) El 
Bierzo. 9) O Barco. 10) Vilariça. 11) Lousa. 12) Ciudad Rodrigo. 13) Lusitanian. Tomado de De Vicente y 
Vegas, 2009. 
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Fallas normales e inversas pueden moverse también bajo estas condiciones de 
deformación. La parte occidental del Sistema Central, sobre todo en la parte portuguesa, donde 
se localizó el terremoto de Benavente en 1909 (Mw = 6.0) (Stich et al., 2005b). Por lo tanto en 
esta región los cabalgamientos NW-SE podrían haber sido activos durante todo el Neógeno, en 
unas condiciones similares a las actuales. 
La sismicidad intraplaca registrada en Galicia en los últimos años tuvo su pico de 
actividad en el año 1997, con un terremoto de Mw = 5.2 e intensidad VII (EMS) (Rueda y 
Mezcua, 2001). La red de sismógrafos del Instituto Geográfico Nacional ha detectado más de 
500 terremotos en la región en el periodo de tiempo 1979 – 2005. Esta activad sísmica se 
caracteriza por una distribución irregular en el tiempo, que incluye dos crisis en el año 1979 y 
entre Noviembre y Diciembre de 1995, antes de la citada serie de 1997, con dos eventos de Mw 
= 5.2 y 4.8 (Stich et al., 2003). Estas series con gran cantidad de datos, permiten usar Galicia 
como ejemplo de sismicidad intraplaca.  
Durante la Orogenia Pirenaica  (Eoceno – Oligoceno, Sibuet  et al., 2004) la mayoría de 
la convergencia N-S entre Iberia y África se transfiere hacia el sur desde la Cadena Cantábrica 
(Pirineos Occidentales) a través de corredores de falla como el de Bragança-Vilariça, Regua-
Verín, hasta el Sistema Central. La dirección de estas estructuras es subparalela a las estructuras 
del rift Cretácio Inferior y su movimiento durante el Terciario es lateral izquierdo. Al oeste de la 
zona de transferencia, la cantidad de convergencia es parcialmente acomodada por fallas lateral 
derechas NW-SE (Falla de Puentes de García Rodriguez, Falla de Meirama), que continúan la 
deformación de los Cabalgamientos Cantábricos. La expresión de los pop-ups disminuye desde 
el este, debido probablemente al efecto del adelgazamiento de la corteza continental hacia el 
Océano Atlántico (De Vicente y Vegas, 2009). La orientación de los cabalgamientos y los datos 
de paleoesfuerzos indican que en esta región han dominado  esfuerzos donde Shmax tiene una 
orientación NW-SE. En las proximidades de la costa aparecen fallas N-S lateral izquierdas, que 
probablemente actuaron como fallas normales durante le etapa de rift. La terminación sur de 
este sistema de cabalgamientos puede también interpretarse como una reorientación de la 
Cadena Cantábrica desde el sistema de Bragança-Vilariça. Esta configuración explica el paisaje 
actual, que cambia progresivamente desde Asturias, el frente Cantábrico en Galicia, el frente 
Atlántico gallego, Galicia Central y la zona de la frontera con Portugal. 
Análisis previos de mecanismos focales de terremotos y fallas con actividad Plioceno – 
Cuaternaria (CSN, 1998; Herraiz et al., 2000; Stich et al.,  2003) revelan una gran variedad de 
fallas activas, que es congruente  con el régimen activo actual de desgarre. Más recientemente, el 
proyecto GASPI (López – Fernández  et al.,  2004) ha desplegado una red local de sismógrafos 
que ha permitido el cálculo de nuevos mecanismo focales. Se han comparado tres tipos 
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diferentes de datos para esta subpoblación localizada en Galicia (4A): mecanismos del proyecto 
SIGMA (CSN, 1998) (4B) y los mecanismos del proyecto GASPI (López – Fernández  et al.,  
2004) (4C). Estas dos últimas poblaciones están compuestas por mecanismos calculados 
mediante ondas P. Los resultados de la inversión se pueden ver en la Tabla 5.1y la Figura 5.12. 
 
Figura 5.12(a) Fallas activas y  sismicidad entre 1980 y 2005 (catálogo IGN. b) Fallas activas y paleo esfuerzos 
que dominan en la región noroeste de Iberia durante la Orogenia Pirenaica (Eoceno-Oligoceno. c) Rosa de 
direcciones de los planos nodales. d) Diagrama R/Shmax de las poblaciones invertidas: 4A Galicia, 4B Galicia 
mecanismos SIGMA, 4C Galicia mecanismos GASPI. Proyección estereográfica de los esfuerzos principales para 
las poblaciones de Galicia. Errores y valores de R aparecen en la Tabla 5.1. 
 
Como se ha discutido anteriormente, la zona oriental de la Península Ibérica muestra un 
cambio progresivo en el tipo de esfuerzo desde compresión en el sur hasta soluciones más 
extensionales en el sur. La inversión de los mecanismos focales de Galicia (4A) tiene una 
orientación de σ1próxima a la vertical y un valor de R cercano a la extensión uniaxial. La 
solución tiene un ajuste bueno y explica en su mayoría los mecanismos focales normales de la 
zona de Sarria (Figura 5.13) así como los mecanismos de desgarre que son mucho menos 
frecuentes. Por otro lado, las inversiones de las poblaciones SIGMA (4B) y GASPI (4C) 
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presentan un σ2 vertical que denota el carácter lateral de la deformación. La población 4C tiene 
los mejores resultados para todos los mecanismos de GASPI pero sólo explica la mitad de la 
población. 
El tensor de esfuerzos activo en la actualidad tiene una dirección de máximo compresión 
NW-SE. Los valores de R muestran un extensión uniaxial (R = 1). Bajo este tensor  las fallas 
con sentido de movimiento normal, las lateral izquierdas NNE-SSW, las laterales derechas 
ESE-WNW y las inversas NE-SW pueden activarse. 
 
 
Figura 5.13 Mapa tectónico y epicentros en las Cuencas Cenozoicasde Sarria y Monforte, asociadas a 
restraining bends del Sistema de Fallas de Vilariça.  
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Sujeto a posibles errores de localización, parece posible relacionar la distribución 
epicentral durante la serie sísmica de Sarria y la tectónica local (Figura 5.13¡Error! No se 
encuentra el origen de la referencia.). El nudo sísmico se localiza sobre un restraining bend del 
sistema de Fallas de Vilariça. Las Cuencas Cenozoicas de Sarria y Monforte se crearon bajo 
unas condiciones similares. Las lineaciones de epicentros son consistentes con la activación de 
fallas NW-SE, NNE-SSW, y NE-SW. Estas últimas corresponden al cabalgamiento sur del 
restraining bend lo que sugiere que este fue activo o es el límite de la propagación de los 
lineamientos NW-SE. Datos geológicos de campo confirman la actividad cuaternaria de este 
cabalgamiento (Rodriguez-García  et  al., 2006). 
Por lo tanto bajo estas condiciones de compresión NW-SE, parece que todo tipo de 
fallas ha sido reactivado recientemente en Galicia. La forma más sencilla de explicarlo es un 
régimen regional de desgarre, no como extensión uniaxial. Las evidencias hacen pensar que  
fallas activas en esta región intraplaca han tenido una cinemática similar durante el Cenozoico. 
5.5.3 Esfuerzos activos en Pirineos 
En los Pirineos, los resultados indican una extensión triaxial, próxima a extensión radial 
(R=0.65), donde σ3 tiene una orientación N035ºE, perpendicular a los principales alineamientos 
de terremotos (Figura 5.3) y a las fallas activas (Figura 5.14), especialmente en la parte 
occidental de la cadena. Al incrementar el coeficiente de fricción σ1 se aproxima a la vertical. El 
diagrama de Mohr muestra que las fallas han sido reactivadas. 
Estas condiciones de esfuerzos  son muy similares a las calculadas para el terremoto de 
Arudy (R = 0.66, σ3 = N032ºE) (Gallart et al., 1985; Rivera y Cisternaa, 1990), pero muy 
diferentes a los obtenidos utilizando mecanismos focales de primeras llegadas de ondas P, que 
muestran un régimen de desgarre en el que SHmax se orienta según N010ºE (Goula et al., 1999; 
Herraiz et al., 2000). 
Existen fallas WNW-ESE con evidente actividad cuaternaria, como la de Lourdes o 
Maladeta, con un movimiento normal (Allaset y Megharoui, 2005; Ortuño, 2008). Lacan y 
Orduño (2012) han reevaluado la información neotectónica y han dividido la región en cinco 
regiones en función de su evolución geomorfológica, su sismicidad y el estilo de las fallas: 
Pirineos Occidentales, Zona Noroccidental Pirenaica, Cuencas de Antepaís: Aquitania y Ebro,  
el Dominio de las láminas cabalgantes inferiores y Pirineos Orientales. Estos autores proponen 
que todas las fallas activas son estructuras reactivadas de las orogenias Varisca o Alpina o del 
rifting Neógeno Mediterráneo. Así han diferenciado dos dominios principales: la Alta Cadena, 
por encima de 1500 m sobre el nivel del mar (zona Occidental y Dominio de láminas 
cabalgantes), donde estructuras paralelas a la cordillera son reactivadas como fallas normales y la 
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Baja Cadena por debajo de 1500 m sobre el nivel del mar (cuencas de antepaís y piedemoente), 
donde las fallas han sido reactivadas por esfuerzos máximos compresivos subhorizontales y de 
orientación variable, actuando en el periodo neotectónico como fallas inversas o desgarres. Los 
mecanismos focales calculados mediante el tensor de momento sísmico únicamente recogen 
eventos asociados a fallas normales, aunque estudios que incluyen mecanismos calculados 
mediante llegadas de ondas P muestran resultados compresivos en distintas partes de la cadena 
(Goula et al., 1999). 
 
 
Figura 5.14 Principales fallas activas o supuestamente activas, localizadas en el mapa estructural de los 
Pirineos (modificado de Barnolas y Chiron, 1996). Las estructuras se agrupan en las cinco regiones sismotectónicas 
(esquema en la esquina inferior izquierda): Pirineos Occidentales (Westernmost Pyrenees); Zona Noroccidental 
Pirenaica (North Western Pyrenean Zona, NWPZ), Cuencas de Antepaís (Foreland basins): Aquitania y Ebro,  
el Dominio de las láminas cabalgantes inferiores (Lower Thrust Sheets Domain) y Pirineos Orientales (Eastern 
Pyrenees). Nombre de las fallas o localidades: 1, Leiza; 2, Pamplona; 3, Aralar; 4, Roncesvalles; 5, Leyre; 6, 
Isaba; 7, Adour (Bigorre); 8, Mail Arrouy; 9, Herrère; 10, Lourdes; 11, Audignon; 12, Campagne; 13, Canelles; 
14, Balaguer; 15, Callús; 16, Bedous; 17, Pierre St Martin System; 18, Laruns; 19, Pierrefitte; 20, Pic du Midi 
du Bigorre; 21, North Maladeta; 22, Rius-Cabanes; 23, Coronas; 24, Urgellet; 25, Escaldes; 26, Merens; 27, 
Tortellà-Besalú; 28, Empordà; 29, Tech (Alberes); 30, Capçir; 31, Cerdanya (SW southern Têt); 32, Conflent 
Fault (NE southern Têt); 33, Northern Têt. Tomado de Lacan y Ortuño (2012). 
Los estudios de GPS muestran unos resultados totalmente compatibles con los 
obtenidos en este trabajo. Asensio et al. (2012) calcula una extensión perpendicular a la cadena 
(0.0025±0.0005mm/año; Figura 5.15), mientras que estudios recientes de Rigo y colaboradores 
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(2015), obtienen una tasa de deformación horizontal de 0.0020±0.0017 mm/año por año con 
una dirección N-S para la parte oeste de la cadena. 
Existen varias hipótesis para justificar el estado de esfuerzos en la cadena pirenaica.  
Diversos autores (por ejemplo: De Vicente et al., 2008; Lacan y Ortuño, 2012; Vernant et al., 
2013) sugieren un rebote isostático producido para compensar el levantamiento y erosión de la 
cordillera que además puede estar asociado a la pérdida de litosfera subducida (Gunnel et al., 
2008), mientras que otros autores lo relacionan con colapsos gravitacionales (Choukroune y 
Seguret, 1973; Rey et al., 1973).  
 
 
Figura 5.15 Comparación de las velocidades obtenidas con diferentes ventanas temporales con la señal 
anual eliminada. En negro se muestran los vectores de la velocidad y errores obtenidos en este estudio (3,5 años) 
con un 95% de confianza. En gris vectores de las soluciones para 2.5, 2.9 años y todas las observaciones disponibles 
entre 2005 y 2011. 
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5.5.4 Esfuerzos activos en la Cadena Ibérica 
La inversión de los mecanismos focales en la Cadena Ibérica revela que es la zona más 
extensional, en la que fallas normales NW-SE actúan como las principales directrices de la 
cadena actualmente al igual que durante el rift Mesozoico. Los epicentros se alinean según esta 
orientación (Figura 5.3). Esta extensión se sobreimpone a la generada  durante el Plioceno 
relacionada con la apertura del Surco de Valencia (Simón-Gómez, 2004). Los mecanismos 
focales incluidos en este trabajo están localizados principalmente en la región de la Fosa de 
Teruel donde además hay numerosas muestras de actividad tectónica reciente (Simón-Gómez  
et al., 2012) (Figura 5.16) y en la terminación sur de la cadena. Además hay actividad 
documentada en la región del Maestrazgo, donde predominan las fallas normales NE-SW 
compartimentadas por fallas WNW-ESE (Simón-Gómez  et al., 2012). 
 
Figura 5.16 Mapa geológico de las fosas del Jiloca y de Teruel. Las líneas gruesas representan fallas 
extensionales activas. Números: lugares relevantes donde se han calculado tasas de desplazamiento a partir de 
marcadores bien conocidos. Tomado de Simón-Gómez et al. (2012). 
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5.5.5 Esfuerzos  activos en el norte de Argelia 
En las montañas del Tell, la solución aparece muy constreñida. Al incrementarse el 
coeficiente de fricción  se favorece el intercambio entre σ2 y σ3 en condiciones de desgarre. Casi 
todas las fallas son neoformadas y perpendicualres a Shmax (Figura 5.9). 
5.5.6 Esfuerzos  activos en la zona de las Béticas – Alborán – Rif  
En la zona de Béticas-Alborán-Rif, la inversión no es sencilla y el resultado no es un 
único tensor, por la superposición de al menos 3 soluciones mecánicamente incompatibles. La 
solución promedio indica un régimen de extensión uniaxial (R = 0.72) donde σ1 y σ2 aparecen 
muy próximos a los 45º. Siguiendo el procedimiento de Monte Carlo (muestreo con 
reemplazamiento), se demuestra que esta orientación es debida al intercambio entre ambos ejes, 
cuya magnitud es muy similar. En esta situación únicamente la orientación de σ3 es 
significativamente desde el punto de vista tectónico. Al igual que en el caso de Iberia Oriental, 
cuando se incrementa el coeficiente de fricción, σ1 se aproxima a la vertical y facilitando así el 
intercambio entre σ1 y σ2. Según el círculo de Mohr, tanto fallas reactivadas como neoformadas 
están involucradas en la deformación, con mucha variedad de orientaciones, pero sobre todo 
concentrado en fallas normales con orientación NW-SE y desgarres lateral derecho (Figura 5.8). 
Los errores obtenidos son moderados (Tabla 5.1), los ajustes para los menores errores 
(20º y 15º) se asocian con tensores muy similares (R = 0.73 y 0.7 respectivamente). Sin embargo 
estas soluciones únicamente explican la mitad de los mecanismos incluidos en la población.  De 
nuevo σ1 y σ2 aparecen con ángulos intermedios de inmersión. La misma tendencia se observa al 
modificar el coeficiente de fricción, donde los coeficientes bajos favorecen el movimiento de 
desgarre (Figura 5.9). En este caso,  la mejora del ajuste de la solución reduce el error en la 
orientación de σ3, pero no en la de σ1 y  σ2. Este comportamiento es el típico cuando R está 
próximo a 1 o a 0, y sólo una de las orientaciones  de los ejes puede ser determinada, 
permitiendo que las otras dos no queden constreñidas en un plano perpendicular. 
El resto de la población, con un error mayor de 20º puede ser subdividido en fallas 
normales e inversas. La subpoblación de fallas inversas (13 mecanismos, 5D) resulta una buena 
solución. La tendencia es de desgarre, próximo a compresión uniaxial que activa fallas inversas y 
desgarres simultáneamente. La orientación de σ1 es próxima a N-S, por lo tanto perpendicular a 
los cabalgamientos E-W y ENE-WSW, y a los grandes pliegues kilométricos presentes en la 
región. 
Los mecanismos focales restantes (población 5E) sólo ajustan, con un error aceptable, a 
una extensión casi radial. Así  no se puede descartar la posibilidad de la existencia de varias 
extensiones uniaxiales con distintas orientaciones de σ3. 
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Como se puede ver, los mecanismos focales en la región Béticas-Alborán-Rif muestra 
una gran variabilidad, en la que se pueden ver todo tipo de deformación, desde fallas normales 
puras a inversas puras, lo que sugiere la actividad de fallas neoformadas y reactivadas bajo 
distintos tensores y permutaciones de los ejes de esfuerzos. Esto se puede asociar a la interacción 
entre distintas fallas y a variaciones locales en zonas de deformación distribuida (Stich et al., 
2006). Dentro de esta heterogeneidad, la tendencia regional es que los eventos extensionales se 
concentran en la región NW, mientras que los desgarres y ocasionalmente inverso se localizan 
en la zona SE. Esta tendencia se observa en los mapas de k´. Para analizar esta hipótesis se han 
invertido dos poblaciones bien constreñidas: los mecanismos de la Cuenca de Granada y en las 
Béticas Centrales (5H) (Figura 5.17a), donde extensión triaxial y radial está documentada 
durante el Cuaternario (Galindo-Zaldivar et al., 1993, 1999) y la serie de Alhucemas en 2004, 
en el Rif oriental (5F) (Figura 5.17b). La inversión de esta población indica un régimen de 
desgarre con la misma orientación de Shmax que la media de las Béticas N155ºE). Por el 
contrario, en la Cuenca de Granada la inversión muestra extensión triaxial (R = 0.22) donde 
Shmin está orientado según N120ºE que activa fallas normales E-W y NW-SE. Aunque con este 
valor de R, σ2 no queda bien definido, la orientación de los planos coincide con las fallas 
identificadas con actividad cuaternaria, lo que hace pensar en una variación local de Shmax. 
 
 
Figura 5.17 a) Distribución de epicentros y mecanismos focales en la Cuenca de Granada. b) 
Mecanismos focales de la serie de Alhucemas (26 de Mayo de 2004) y sus réplicas. 
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Fuera de la Cuenca de Granada, los mecanismos focales de las Béticas ajustan con un 
régimen de desgarre próximo a la extensión uniaxial, lo que se puede relacionar con un gradiente 
N-S del tipo de esfuerzos o con un efecto local relacionado con la topografía de la cadena, 
asociado con la reciente extensión cortical y el desarrollo de cuencas Neógenas-Cuaternarias 
como la de Granada. 
Se ha estudiado la variación del régimen de esfuerzos con la profundidad. Para extraer 
una subpoblación, se han seleccionado terremotos que no están asociados a procesos 
superficiales que pueden tener error de localización, sobre todo en la vertical. Con un límite de 
15 km, obtenemos una población de 14 mecanismos (5G), cuya inversión resulta en un desgarre 
puro, lejos de la extensión uniaxial obtenida para la inversión de la zona, con una orientación 
similar de Shmax (N149ºE).  Este tipo de permutaciones de esfuerzos se pueden relacionar con 
rebote elástico y acomodación de bloques (Galindo-Zaldivar et al., 1999) y variaciones del 
acoplamiento mecánico a lo largo del desgarre que induce cambios en la dirección de extensión 
(Angelier et al.,  2004). En este caso, los mecanismos focales de falla inversa generan una 
solución en la que Shmax rota en el sentido de las agujas del reloj desde la solución promedio, 
donde la solución de las fallas normales rota en sentido antihorario. 
En los estudios de paleoesfuerzos y esfuerzos actuales en la Cuenca de Granada 
(Galindo-Zaldivar et al., 1999) las permutaciones son frecuentes entre σ1 y σ2, e incluso σ3, 
desde la vertical hasta la horizontal, lo que ha sido interpretado como cambios periódicos entre 
los regímenes de extensión, desgarre e incluso inversión en periodos cortos de tiempo 
(Reicherter y Peters, 2005). 
Estas diferencias de régimen de esfuerzos podrían no indicar la existencia de sucesivas 
fases tectónicas en las Béticas y el Rif (Medina, 1995; Galindo-Zaldivar et al., 1999), lo que 
simplificaría el esquema evolutivo. Es complicado relacionar la evolución de los esfuerzos locales 
de los distintos sectores, lo que podría ser consecuencia de la deformación continua que produce 
esta variedad de esfuerzos. Los nuevos resultados sugieren que en áreas de corteza continental 
relativamente más gruesa, relacionado con una importante topografía, con respecto con las 
regiones continentales próximas, como las Béticas Centrales, Alborán, y Rif Occidental, la 
extensión domina en la corteza superior como resultado de colapso gravitacional. Mientras que 
en zonas continentales/oceánicas como el Tell o en aquellas con poca expresión topográfica, 
como el Golfo de Cádiz, dominan los esfuerzos compresivos. 
Los resultados propuestos por De Vicente et al. (2008) y este trabajo indican que esta 
permutación es simultánea y que las fases tectónicas, con resultados homogéneos de la inversión, 
puede ser inadecuado. 
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Las fallas NW-SE y E-W han sido activas desde el Plioceno (Alfaro  et al., 2011) 
simultáneamente al desarrollo de pliegues de gran radio (Galindo-Zaldivar et al., 2003). La 
extensión uniaxial calculada ajusta con la idea de que la fase compresiva en las Béticas acaba 
durante el Mioceno Superior.  
De Vicente y Vegas (2009) proponen que en la zona oriental de Iberia y Marruecos, 
donde el dominio de Alborán no ha llegado todavía existe acoplamiento mecánico entre ambas 
placas y que este proceso debe ser simultáneo al colapso extensional en las Béticas lo que impide 
la transmisión efectiva de los esfuerzos hacia el antepaís. Así, el orógeno Bético-Rifeño puede 
considerarse como un desacoplamiento por medio de cambio reológicos, por calentamiento, 
dentro del dominio de Alborán. El resto de la convergencia iniciada hace 9 Ma parece estar 
distribuida en una zona muy amplia, entre el anti-Atlas y los Pirineos, por lo que el límite de 
placas no resulta claro. 
El incremento de la extensión en superficie, junto con la compresión activa en el Golfo 
de Cádiz y el Tell son hechos a tener en cuenta los próximos modelos tectónicos. 
Ruiz-Constan et al. (2011) sugieren a partir del análisis de mecanismos focales, que la 
sismicidad en las Cordilleras Béticas y el Mar de Alborán puede ser interpretada como 
consecuencia de una subducción remanente que ha evolucionado a colisión continental, en el 
contexto de la convergencia NW-SE entre Eurasia y África. 
5.6 Evolución del catálogo: 2012 y 2015. 
En los últimos años se han registrado nuevos terremotos que se han ido incluyendo a 
nuestra base de datos. En 2012, Muñoz-Martín y colaboradores presentaron la primera 
actualización del mapa de  factor de forma (k´) y de dirección de máximo acortamiento en la 
horizontal (Dey). Además de los catálogos utilizados anteriormente y que han sido actualizados, 
se han incluido los mecanismos focales del terremoto de Benavente (Portugal) de 1909 y Mw= 
6.0 (Stich et al., 2005) y Escopete (Guadalajara) en 2007 de Mw =4.1(Carreño et al., 2008). 
En el mapa de régimen de esfuerzos de 2012 se observa como el límite entre la placa 
Europea y Africana permanece muy similar al publicado en 2008, aunque aparece una zona 
extensional al sur del Golfo de Cádiz, pero que únicamente tiene en cuenta un único mecanismo 
focal. El antepaís ibérico aparece en colores rojizos, pero con valores muy próximos al desgarre. 
Estos valores los toma de los mecanismos focales de El Romeral (Toledo), Pedromuñoz 
(Ciudad Real) y Escopete (Guadalajara). El campo de desgarre se extiende hacia el norte 
enlazando con los mecanismos de Muelas del Pan (Zamora) y del Bierzo (Figura 5.18).  
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La orientación del máximo acortamiento en la horizontal (Dey) resulta congruente con 
las principales estructuras geológicas activas, así como con los tensores calculados. Los nuevos 
mecanismos focales muestran una dirección de acortamiento muy consistente con los datos 
previos (Giner-Robles et al., 2012). La comparación de estos vectores con las orientaciones de 
los vectores de desplazamiento horizontal calculados a partir de GPS es en general muy buena. 
Las principales discrepancias se observan en zonas como las Islas Baleares, donde no hay datos 
de mecanismos focales calculados mediante el tensor de momento sísmico y donde los resultados 
de los distintos autores también presentan discrepancias (Figura 5.19). 
 
Figura 5.18 Mapa del régimen de esfuerzos activos de la Península Ibérica interpolado a una malla 
regular de 10’ de grado. El régimen de esfuerzos se ha representado mediante el valor normalizado del parámetro 
k’. Datos a 31 de Diciembre de 2011. Muñoz-Martín et al., 2012. 
La última actualización realizada antes de completar este trabajo es de final de abril de 
2015. En la misma se incluyen los eventos del catálogo del IGN, además de los publicados por 
Chevrot  et al. (2011) y Morales et al. (2014) (Figura 5.20 yFigura 5.21). 
Durante el periodo de tiempo 2012-2015 dos series sísmicas fueron registradas en la 
Península Ibérica: la de Sabiote-Torreperogil y la del norte del Golfo de Valencia. En el caso de 
la serie de Sabiote-Torreperogil más de 7000 eventos de baja magnitud (−0.8 < md < 3.9), con 
un terremoto de Mw =3.7 el 5 de febrero de 2013, cuyo mecanismo focal es de desgarre. 
Distintos autores han estudiado esta serie sísmica y proponen un plano de falla distinto como el 
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generador de terremoto. Mientras que Morales  et al. (2014) sugieren el plano N-S como el 
causante del terremoto, Pedrera y colaboradores (2013) proponen el plano E-W. El Modelo de 
Deslizamiento muestra como más probable mecánicamente el plano E-W con una dirección de 
acortamiento N150ºE, coherente con la regional calculada. 
La serie del norte del Golfo de Valencia (octubre de 2013) registró ocho mecanismos 
focales en el catálogo del IGN, siendo siete de ellos normales direccionales y sólo uno 
direccional inverso. En los trabajos de Simón-Gómez et al. (2012) y Perea et al. (2012) se 
aprecia que aunque la mayoría de la actividad se asocia a fallas NE-SW existen evidencias de 
planos NW-SE, siendo ambas orientaciones compatibles con el régimen de esfuerzos actuales y 
por tanto susceptibles de generar terremotos. Tanto la orientación de máximo acortamiento 
como el factor de forma obtenido son totalmente compatibles con los calculados previamente. 
 
 
Figura 5.19 Mapa de esfuerzos activos de la Península Ibérica. Las flechas negras indican la orientación 
del máximo acortamiento horizontal (Dey), para regímenes compresivos y de desgarre. Las flechas blancas indican 
la dirección de extensión horizontal (Dex) para regímenes extensionales. Las flechas de colores indican el 
desplazamiento horizontal calculado de Iberia respecto África por diferentes autores, con las elipses de error 
estimadas. Datos a 31 de Diciembre de 2011. Muñoz-Martín et al., 2012. 
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El terremoto de Ossa de Montiel (Albacete) el 23 de Febrero de 2015 ayuda a definir la 
zona de desgarre del antepais Ibérico, manteniendo la dirección de acortamiento. 
En Pirineos los nuevos datos apoyan la extensión perpendicular a la cadena, al menos en 
la zona Central y Occidental de la cadena (Chevrot  et al., 2011). 
Las medidas de GPS publicadas por Gárate et al. (2014) muestran unas elipses de error 
muy pequeñas. En general los vectores de desplazamiento resultantes tienen orientaciones muy 
similares a las obtenidas a partir de los mecanismos focales, sobre todo en el antepaís Ibérico, 
donde la diferencia entre las estaciones GPS del proyecto TopoIberia y los datos puntuales de 
mecanismos son casi coincidentes, como por ejemplo la estación de Villardeciervos en Zamora 
(CIER) y los mecanismos de Muelas del Pan y El Bierzo o la estación de Segura de León 
(CAST) y el mecanismo de la falla de Zufre (Badajoz). En la Cadena Ibérica y Pirineos los 
datos de GPS muestran extensión perpendicular a la topografía. Por su parte en las Béticas 
domina el movimiento E-W asociado al movimiento del Dominio de Alborán 
 
 
Figura 5.20 Mapa del régimen de esfuerzos activos de la Península Ibérica interpolado a una malla 
regular de 10’ de grado. El régimen de esfuerzos se ha representado mediante el valor normalizado del parámetro 
k’. Datos a 30 de Abril 2015. 




Figura 5.21 Mapa de esfuerzos activos de la Península Ibérica. Las flechas negras indican la orientación 
del máximo acortamiento horizontal (Dey), para regímenes compresivos y de desgarre. Las flechas blancas indican 
la dirección de extensión horizontal (Dex) para regímenes extensionales. Las flechas de colores indican el 
desplazamiento horizontal calculado de Iberia respecto África por diferentes autores, con las elipses de error 
estimadas (Gárate et al., 2014). Datos a 30 de Abril de 2015. 
5.7 Conclusiones 
La inversión de esfuerzos a partir de poblaciones de mecanismos focales calculados 
emdiante el tensor momento sísmico en la Península Ibérica proporciona unos resultados de 
mayor calidad que las obtenidas previamente mediante mecanismos calculados mediante la 
polaridad de las ondas P. Estos mecanismos usan toda la información del registro de la onda, lo 
que reduce intrínsecamente las ambigüedades en las fuentes de redes regionales, lo que reduce el 
número de fuentes más allá del propio mecanismo. 
El error “slip”  de las poblaciones seleccionadas es menor de 17º, excepto en la población 
Béticas-Alborán-Rif, donde es de 28º. En esta zona aparecen soluciones mecánicamente 
incompatibles y hay que diferenciar subpoblaciones en las que el error es inferior a 14º. 
A lo largo del límite de placas entre Europa y África el tipo de esfuerzos cambia 
progresivamente hacia el este desde extensión triaxial a compresión uniaxial, desde la Dorsal de 
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Terceira, la  Falla de Gloria y el Golfo de Cádiz. Además se observa una rotación en sentido 
horario de la dirección de acortamiento desde N132ºE hasta N162ºE. Ambas tendencias se 
rompen en el dominio de las Béticas-Alborán-Rif donde domina la extensión uniaxial en la que 
Shmax es N150ºE (Figura 5.22 y Figura 5.23). 
 
Figura 5.22 Modelo digital del terreno y batimetría del límite occidental entre las placas Europea y 
Africana con las proyecciones estereográficas (hemisferio inferior, igual ángulo) de los ejes de esfuerzo de los tensores 
invertidos en las diferentes regiones estudiadas: 1, Dorsal de Terceira; 2, Falla de Gloria; 3, Golfo de Cádiz; 4, 
Iberia Occidental; 5, Béticas, Alborán y Rif; 6, Cadena Ibérica; 7, Pirineos; y 8,  Argelia septentrional. Las flecha 
rojas se  corresponden con la compresión y las amarillas extensión. El tamaño de las flechas está escalado con el 
valor de R. 
 
 
Figura 5.23 Interpretación de los regímenes de esfuerzos en el límite de placas entre Europa y áfrica en 
su sector occidental. Las flecha rojas se  corresponden con la compresión y las amarillas extensión. El tamaño de las 
flechas está escalado con el valor de R. Las líneas blancas son una extrapolación de las trayectorias de Shmax. 
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En el antepaís Ibérico la extensión aumenta  desde el sur hacia el norte y de oeste a este, 
así en la región NE de la Península Ibérica domina la extensión triaxial, mientras que en la zona 
SW se ha determinado un régimen de compresión uniaxial. La parte occidental del Sistema 
Central, las Sierras de Montejuto y Sintra, presenta una actividad compresiva con 
cabalgamientos recientes NE-SW. Desde el Plioceno, en la parte este de la Península Ibérica, 
los sistemas montañosos muestran actividad con la misma tendencia, como el Cabalgamiento de 
Guadalupe (Álvarez et al., 2004), por lo que parece claro que la orientación de la máxima 
compresión se ha mantenido constante desde el Plicoeno y que la extensión ha migrado hacia el 
oeste desde este momento hasta la actualidad. Este proceso debe haber sido simultáneo con el 
colapso extensional en las Béticas, lo que evita la transmisión efectiva de esfuerzos compresivos 
hacia el antepaís. Así el periodo neotectónico en el antepaís Ibérico  se ha de  incrementar hacia 
el oeste. En la región próxima a la costa atlántica los esfuerzos tectónicos permanecen constantes 
durante decenas de millones de años. 
Los tipos de esfuerzos en los Pirineos y el tipo de actividad neotectónica para variar en 
función de la escala de observación. Mientras que a escala regional, los mecanismos focales 
calculados mediante el tensor de momento sísmico muestran claramente extensión perpendicular  
a la cadena, estudios más recientes de GPS y a escala de afloramiento revelan la zonación de 
esfuerzos en la cadena. Mientras que en las zonas con elevada topografía prevalece la extensión 
asociada probablemente a compensación isostática en las zonas menos elevadas se han reactivado 
estructuras compresivas. 
La zona más compleja es la que se ha denominado como Béticas-Alborán-Rif. En 
dirección NE-SW, la sismicidad se concentra, y la extensión se concentra hacia el norte y hacia 
zonas más superficiales (Figura 5.24). En profundidad, la importancia de los desgarres y la 
distribución de la sismicidad hacen pensar en una zona con movimiento lateral derecho que 
conecta el Golfo de Cádiz y Tell, regiones en las que domina la compresión uniaxial. Sin 
embargo, en las Béticas el tensor dominante es de extensión uniaxial, y la existencia de 
compresión uniaxial parece descarta, como ya había sido demostrado por estudios previos. 
El análisis de las trayectorias de esfuerzos queda muy bien definido a lo largo del límite 
de placas, donde existe gran cantidad de datos. En el resto de la Península poco a poco se va 
aumentado el número de registros. La rotación de los esfuerzos en sentido horario de Shmax desde 
la Dorsal de Terceira, la Falla de Gloria y el Golfo de Cádiz, junto con la orientación en el Tell, 
la Cadena Ibérica e Iberia Occidental impone una trayectoria de esfuerzos en abanico sobre las 
Béticas, que es consistente con la presencia de esfuerzos extensionales en dicha zona (Figura 
5.25). 




Figura 5.24 a) Esfuerzos tectónicos deducidos en superficie, a 15 km de profundidad y a 70 km en la 
región de las Béticas-Alborán-Rif. (b) Variación en profundidad de los valores de k´ en la misma zona. 




Figura 5.25 Trayectorias de esfuerzos activos en la Península Ibérica y valores de k´ normalizados. El 
color azul representa extensión y el rojo compresión. 
 
Este tipo de aproximación se ha revelado como muy importante para la creación de 
modelos de zonas sismogénicas. El último modelo propuesto para la Península Ibérica y áreas 
circundantes (Modelo COMISIÓN, http://info.igme.es/zesis/#) (García-Mayordomo,  2015) 
incluye los datos de orientación de Shmax así como la variaciones del régimen de esfuerzo 
calculados en los trabajos de De Vicente et al. (2008) y Olaiz et al. (2009). La inclusión de estos 
aspectos hace que, aunque el método de cálculo se complique, la zonificación sea mucho más 
completa ya que la estructura cortical queda mucho mejor definida, al ser consideraciones que no 
quedaban del todo reflejadas con el resto de parámetros. El autor ha revisado los resultados del 
análisis cinemático de las fallas en cada zona y se ha estimado un modelo de rotura que se ha 
comparado con los resultados obtenidos mediante el análisis de mecanismos focales. En esta 
nueva versión se ha modificado la geometría de varias zonas, por ejemplo se ha dividido la 
Cadena Ibérica en dos regiones. Esta división se puede observar en el mapa de factor de forma, 
donde la zona de Demanda-Cameros aparece como una zona extensional-desgarre, mientras 
que la zona sur de la cadena es claramente extensional. 




Figura 5.26 Mapa de factor de forma (k´) actualizado en Abril de 2015. Los polígonos representan las 







6. ESFUERZOS EN ZONAS DE SUBDUCCIÓN: 
SUMATRA 
 
6.1 Introducción y objetivos parciales 
El término subducción fue utilizado por primera vez por Amstutz en 1951 cuando 
estaba estudiando en los Alpes, para explicar cómo pedazos de corteza oceánica están en 
contacto con el manto. La subducción  es un proceso de primer orden en la dinámica terrestre, 
en el que el hundimiento de una placa litosférica fría en el manto es tomado por distintos 
autores como la fuente de energía más potente para que las placas se muevan, además de 
modificar la estructura térmica y química del  manto, producir vulcanismo y los terremotos  de 
magnitud más elevada (Lallemand y Funiciello, 2009). 
En las zonas de subducción los sedimentos, la corteza oceánica y el manto litosférico 
vuelven a incorporarse al manto y se reequilibran con éste (Stern, 2002). Este proceso se produce 
en límites convergentes de placas, en los que corteza oceánica se hunde bajo corteza oceánica o 
continental.  Las zonas de subducción se extienden por más de 55.000 km, frente a los 60.000 
km de dorsal (Figura 6.1). Su localización viene marcada por la presencia de grandes fosas 
oceánicas en superficie así como por alineaciones de volcanes paralelos a la misma. En 
profundidad los terremotos asociados a la subducción pueden localizarse hasta más de 600 km. 
Este hecho requiere que las condiciones frágiles alcancen esta profundidad o que existan otras 
causas como cambios de fases minerales. La zona de subducción queda definida por un plano 
inclinado al que se asociada la sismicidad y que es denominado plano de Wadati-Benioff. 
La geometría de estas zonas, la distribución espacial de los terremotos asociados y el 
hecho de que en estas zonas es donde los terremotos liberan mayor cantidad de energía (capítulo 
3), hace que las zonas de subducción hayan despertado el interés científico desde el origen de la 
tectónica de placas. En el caso del estudio de la distribución de los esfuerzos, estas zonas son 
únicas para observar esta variación en profundidad ya que existen terremotos de suficiente 
magnitud distribuidas a lo largo de todo el  plano de subducción y al mismo tiempo, los procesos 
generadores de estos terremotos son diversos. 
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En este capítulo se ha seleccionado la zona de subducción de Sumatra para estudiar la 
distribución de esfuerzos tanto en planta como en profundidad. Esta zona tiene la peculiaridad 
de ser una zona de convergencia oblicua, donde existe partición de la deformación. Es decir, la 
deformación se reparte entre estructuras puramente compresivas relacionadas a la fosa y de 
desgarre, en corredores de falla paralelos a la propia fosa. Esta distribución se puede observar en 
los mapas de mecanismos focales y tiene su representación en los mapas de factor de forma y de 
dirección de máximo acortamiento en la horizontal. A partir de dichos mapas se han agrupado 
los mecanismos focales en poblaciones y para posteriormente aplicar el modelo de deslizamiento 
y la inversión de esfuerzos. Los resultados de estas metodologías serán comparados con los 
obtenidos a partir del análisis de los datos puntuales. 
 
Figura 6.1. Zonas de subducción y límites de placas convergentes, así como las cuencas de trasarco activas 
más importantes. Tomado de Stern (2002). 
6.2 Antecedentes y marco tectónico  
6.2.1 Distribución de los esfuerzos en el plano de subducción 
El primer estudio publicado explicando la distribución de esfuerzos de una forma global 
en las zonas de subducción fue el de Isacks y Molnar (1971). Estos autores hacen un estudio de 
todas las zonas subducción a partir de los mecanismo focales calculados hasta ese momento, que 
suelen estar localizados en la zona intermedia (> 70 km) y profunda (>300 km) de la subducción. 
Keary y colaboradores (2009) proponen,  muy influenciados por los trabajos del grupo 
de Isacks y su modelo termo-mecánico (Isacks y Molnar, 1971), dividir la actividad sísmica 
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asociada a las zonas de subducción en cuatro regiones afectadas por distintos procesos (Figura 
6.2): 
• Zona  a  (< 25 km): los sismos se producen como resultado del plegamiento de la 
litosfera y al comienzo del descenso de la placa que subduce. Estos procesos hacen 
que la parte superior de la placa litosférica esté en tensión, produciéndose 
terremotos de falla normal hasta unos 25 km de profundidad. 
• Zona b (25–70 km): los terremotos son característicos de una zona de 
cabalgamientos a lo largo del contacto entre ambas placas litosféricas. 
• Zona c (70 – 300 km): esta zona tiene una profundidad mayor que el grosor de la 
litosfera en la superficie y no están relacionados con los cabalgamientos en el techo 
de la placa que subduce. A esta profundidad los terremotos están asociados a la 
deformación interna de la placa que subduce que es fría y resistente.  Así las 
reacciones metamórficas asociadas a la formación de eclogitas y deshidratación de la 
serpentinita, son el detonante de muchos de estos sismos, ya que se generan altas 
presiones de poros a lo largo de planos de falla preexistentes. Además es posible que 
el agua de mar llegue a estas profundidades y colabore en este proceso mediante la 
presencia de sobrepresiones de fluidos. 
- Zona d (< 300 km): los terremotos localizados en esta zona son el resultado  de 
cambios de fase instantáneos de olivino a espinela y de enstatita a ilmanita. Este 
cambio de estructura se da a unos 400 km, pudiéndose alcanzar los 670 km 
excepcionalmente. A mayor profundidad la placa se comporta de manera 
superelástica  y no se generan terremotos.  
 
Figura 6.2 Perfil simplificado de una zona de subducción en el que se diferencian zonas con distintos 
mecanismos focales. Tomado de Keary et al. (2009). 
A partir de la década de los 90, Christova publica diversos trabajos aplicando la 
metodología de la inversión de esfuerzos de poblaciones de mecanismos focales a distintas 
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regiones (Christova y Nikolova, 1998; Christova  et al., 2006, Christova, 2015). En el caso de la 
zona de subducción de las Kuriles, σ1 es subhorizontal en las poblaciones someras mientras σ3 
tiene un buzamiento más alto muy similar al del plano de Benioff, lo que indica que las fuerzas 
dominantes son el empuje de la dorsal y la flotabilidad negativa de la placa que subduce (tracción 
de la placa). En profundidad los esfuerzos son más heterogéneos, lo que sugiere que existen 
otros procesos que interfieren con la subducción (Christova  et al., 2006, Christova, 2015).  En 
el Arco Helénico por su parte, se observa que al aumentar la profundidad hasta los 200 km, 
disminuye el buzamiento de σ1 y aumenta el buzamiento de σ3 y el valor de R. Es decir en 
superficie dominan los procesos extensionales, como es ampliamente reconocido en estudios 
estructurales y cartográficos, mientras que en profundidad sugiere que el contacto con un manto 
caliente hace que dominen los esfuerzos compresivos.  Los autores lo relacionan con un descenso 
en la carga horizontal que la placa superior ejerce sobre la inferior y al incremento de la 
flotabilidad negativa de la placa respecto el material que la rodea (Christova y Nikolova, 1998). 
 
Figura 6.3 Distribución de los esfuerzos asociados en una zona de subducción. Los puntos sólidos son 
esfuerzos extensionales y  los huecos compresivos. En a la placa comienza a subducir. En b y c la placa ofrece 
resistencia a ser subducida. En d un fragmento de la placa penetra en el manto. En todos los esquemas se puede 
apreciar un punto en la superficie asociado con el plegamiento de la placa (zona extensional) y posterior zona de 
cabalgamientos. Tomado de Isacks y Molnar, 1969. 
Giner-Robles et al. (2009) hacen un estudio muy detallado de la zona de subducción de 
las Islas Islas Sandwich del Sur, utilizando el método de los Diedros Rectos y el Modelo de 
Deslizamiento por primera vez en este tipo de ambiente. En éste los mecanismos focales son 
divididos en tres zonas principales en los que las direcciones de máximo acortamiento y esfuerzo 
máximo son muy coherentes entre sí. Además los autores desarrollan un modelo tridimensional 
de las variaciones de esfuerzos en el slab que relacionan con la dinámica regional y mantélica. 
En 2011 Ruiz–Constán y colaboradores publican un estudio de la distribución de 
esfuerzos en la transición subducción–colisión continental en la Cordillera Bética. Estos autores 
relacionan la compresión NW-SE resultante de los mecanismos superficiales del frente 
montañoso con un proceso de colisión continental. Por otro lado, los mecanismos focales con 
profundidades intermedias son producidos por el proceso de subducción que continúa en la 
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actualidad, pudiendo diferenciar un dominio extensional en la parte externa de la placa y otro 
compresivo en la parte interna. 
6.2.2 Marco tectónico 
El sudeste asiático está compuesto por tres placas mayores; la Placa Euroasiática, la 
Placa de la India, y la Placa Australiana  además de la Placa de Sunda que se extiende por 
Malasia e Indochina y las islas de Borneo, Sumatra y Java (Figura 6.4).  
 
Figura 6.4 Mapa tectónico regional de la zona de subducción de Sumatra. Modificado de McCaffrey 
(2008). K.F.: Falla de Kawan, K.S. Falla de Sagaing; MY: Myanmar, MA: Malasia. Las flechas amarillas 
representan los vectores de desplazamiento de la Placa India y Australiana respecto a la Placa de Sunda fija 
(McCaffrey et al., 2000). La línea discontinua representa el límite entre las placas India y Australiana propuesto 
por Bird (2003). 
Capítulo 6 –   Esfuerzos en una zona de subducción: Sumatra 
156 
  
El movimiento solidario de las placas India y Australiana determinado  a partir de 
reconstrucciones y de los modelos cinemáticos, indica que el vector desplazamiento es oblicuo al 
menos en los últimos 20 millones de años (Replumaz et al., 2004). El polo de rotación entre 
Eurasia y la Placa India se sitúa en el este de África, a unos 50° hacia el oeste de Sumatra 
(Larson et al. 1997; Prawirodirdjo, 2000). Así la orientación y la magnitud del vector 
movimiento varía progresivamente a lo largo de la zona de subducción, desde 60 mm/año, 
N017°E en 6°S-102°E y 52 mm/año, N010°E en 2°N, 95°E  (Prawirodirdjo, 2000).  
El límite entre las placas India y Australiana es muy difuso, ya que la deformación está 
muy distribuida (Bird, 2003), bajo una compresión  NW-SE (Chamot-Rooke y Le Pichon, 
1999), y con fallas activas, con movimiento lateral derecho, aprovechando las paleo-
transformantes existentes, con dirección N-S (Deplus, 1998). Una de éstas es la cresta de 
Wharton, a partir de la cual se puede observar la simetría de la edad de la Corteza Oceánica en 
esta región, pero que cesó su actividad hace unos 40 millones de años. 
Al norte la placa India se mueve hacia el norte respecto a la Euroasiática. Varios autores 
señalan que esta deformación se reparte entre los sistemas de  fallas de Sagaing y Kawan, con 
movimiento lateral derecho,  y las fosa de Andamán-Arakan (Tapponier y Molnar, 1975). El 
sistema de fallas de Sagaing y de Kawan, en la parte norte del área de estudio, representa la 
terminación en contractional horsetail splay  hacia el norte en la zona de Sintaxis del Himalaya y 
extensional horsetail splay hacia el sur desde el pull-apart de Andamán según la nomenclatura 
propuesta por Cunninghma y Mann (2007) (Le Dain et al., 1984).  
Hacia el sur, la fosa de Andamán pasa a denominarse fosa de Sumatra. Al este la falla de 
Sagaing llega al mar  de Andamán, formando una cuenca pull-apart, con creación de corteza 
oceánica en el sector norte, en la unión de esta falla con la Gran Falla de Sumatra. La Gran 
Falla de Sumatra se mantiene paralela a la fosa de Sumatra hacia el sur, acomodándose en ambas 
estructuras la deformación asociada a la convergencia oblicua entre Australia y Sunda (Curray, 
1989; Fitch, 1972; McCaffrey et al., 2000).  
La forma arqueada del límite de placas hace que la cinemática cambie a lo largo de la 
dirección de la misma. En Java la dirección de la subducción es prácticamente ortogonal a la 
dirección del movimiento de la placa, por lo que el componente lateral no es muy elevado.  Esta 
zona se caracteriza por el desarrollo de una cuenca ante-arco, mientras que en Sumatra pasa a 
una subducción oblicua, que resulta en una partición de la deformación, formando un frente de 
subducción y una falla de desgarre dextral (p.e: McCaffrey et al., 2000, y Malod et al., 1996).  
Fitch (1972) define la partición del deslizamiento como el proceso durante el cual la 
convergencia oblicua entre dos placas litosféricas se resuelve en un sistema de fallas, 
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normalmente paralelas. La mayor parte de este componente paralelo tiene lugar en un sistema 
de fallas con movimiento lateral, en el caso de Sumatra este papel corresponde a las fallas de 
Sumatra,  mientras que la convergencia pura y la parte restante del componente de cizalla 
acaecen a lo largo del plano de subducción. Esta porción de corteza limitada longitudinalmente 
por un lado por la fosa y por otro por una gran falla con desplazamiento principalmente 
horizontal se denomina “sliver” y se ha reconocido en distintas zonas de subducción, como la 
falla lateral izquierda de Filipinas, paralela a la fosa de Luzón y de Filipinas, la falla lateral de 
Japón (Median Tectonic Line), paralela a la fosa de Nankai o la falla de Atacama paralela a la 
fosa Sudamericana (Figura 6.5a). La falla de Mentawai (Diament et al., 1992), paralela y con el 
mismo sentido de movimiento que la falla de Sumatra, complica este modelo simplista, ya que 
acomoda también parte de la deformación. 
 
Figura 6.5 Bloque diagrama de la geometría del “sliver” y su movimiento en condiciones de subducción 
oblicua. El “sliver” se desplaza lateralmente respecto la placa superior a lo largo de desgarres como la de Sumatra y 
cabalga sobre la placa que esta subduciendo. b) Mapa de los posibles movimientos relativos en la zona de 
subducción de Sumatra. Los vectores muestran la partición de la deformación de la convergencia de la placa 
Australiana respecto Eurasia (AE) en un componente de subducción (AS y AB) y de desgarre (SE y BE). AS: 
movimiento de Australia-Sumatra, AB: movimiento de Australia-Burma, SE: movimiento Sumatra-Eurasia, 
(Tomado de McCaffrey, 2008). 
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Existen distintas posibles explicaciones para la partición de la deformación: 
• Savage (1983) sugiere que en zonas de convergencia oblicua, la placa que 
subduce aumenta la tasa de deformación elástica de cizalla en la zona donde 
ambas placas están acopladas mecánicamente, como una falla en dirección en 
profundidad. 
• Beck (1983), propone que la localización de zonas con elevada deformación de 
tipo cizalla está controlada por zonas de debilidad en la placa superior, como por 
ejemplo un arco volcánico. 
• Una solución intermedia es que los esfuerzos generados en la fosa se concentren 
en zonas de determinadas, originando fallas en dirección, en la placa superior.  
Los datos de GPS indican que en la zona de convergencia oblicua entre las placas 
Euroasiática y Australiana, la deformación se reparte, por un lado, de forma contractiva, con 
orientación perpendicular a la fosa, y por otro, con componente mayoritario de cizalla en las 
proximidades de la Gran Falla de Sumatra (McCaffrey et al., 2000). La tasa de deslizamiento en 
la falla es de unos pocos milímetros al año, aproximadamente un tercio menos de la tasa de 
deslizamiento calculado en el límite de la placa. Se observa una pequeña rotación  en los vectores 
en la zona de antearco, lo que sugiere que la pérdida de parte del componente de cizalla tiene 
lugar entre las islas del antearco y la propia fosa.  Los modelos muestran que, para que haya 
partición de la deformación, no es necesaria ni una falla en dirección preexistente ni una zona de 
debilidad en la litosfera en la placa superior. Un arco volcánico puede ayudar a la partición de la 
deformación ya que concentra la deformación paralela al margen en la placa superior si su 
corteza y su manto son menos resistentes que los que les rodean. 
6.2.3 Geometría de la zona de subducción 
Para el análisis de la morfología del plano de Benioff-Wadatti se han usado los datos 
publicados por  Hayes y colaboradores (2012). Estos autores establecen unos modelos de la 
geometría de distintas zonas de subducción, a partir de datos de sismicidad tomados de  
catálogos independientes, las soluciones del catálogo CMT de Harvard, perfiles sísmicos, datos 
de espesor de sedimentos, batimetría y límites de placas (Figura 6.6). Se observa que el 
buzamiento es homogéneo a lo largo de toda la zona de subducción y que en el sur donde la 
orientación es E-W la geometría de la placa es definida hasta una profundidad mayor. 




Figura 6.6 Geometría del techo de la placa que subduce en la zona de Sumatra obtenida a partir 
mecanismos focales del catálogo CMT, perfiles de sísmica de refracción y mapas de espesor de sedimentos (Hayes et 
al., 2012). 
La tomografía sísmica de ondas S (Ritzwoller et al., 2005) revela un cuerpo de alta 
velocidad que se hunde bajo el arco de isla con un buzamiento medio de 45º hasta unos  200 km 
a partir de la fosa. El registro de terremotos por debajo de esta profundidad es muy escaso 
(Figura 6.7). Los modelos tomográficos  regionales (Hafkenscheid  et al., 2001) muestran que 
entre los 200 y los 800 km este cuerpo de alta velocidad se dispone casi verticalmente hasta 
alcanzar el Manto superior (Figura 6.7). 
 
Figura 6.7 Tomografía sísmica en la zona del Arco de Sunda. a) Tomografía de onda S (Ritzwoller et 
al., 2005). b) tomografía de onda P (Hafkenscheid et al., 2001). 
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6.3 Sismicidad y mecanismos focales 
6.3.1 Sismicidad 
La zona norte del Océano Índico es la región de corteza oceánica con mayor sismicidad 
intraplaca de la Tierra. Asociados a la Zona de Subducción de Sumatra, se han sentido varios 
sismos históricos de magnitud mayor o igual a 7. En 1913, Reid utilizó las medidas geodésicas 
anteriores y posteriores al terremoto de 1892 para apoyar su teoría del rebote elástico.  Más 
recientemente, Natawidjaja y colaboradores (2006) caracterizan los terremotos de 1797 y 1833 a 
partir  del estudio del levantamiento de  corales. 
El terremoto del 26 de diciembre de 2004, uno de los mayores registrados 
instrumentalmente (Mw=9.3), con una superficie de rotura estimada en al menos 1800 km2  a lo 
largo  de 1300 km, en el límite entre la placa Australiana y la microplaca de Burma. Un hecho a 
tener en cuenta es que, aunque todos los terremotos de M>9 están localizados en zonas de 
subducción, ésta es perpendicular a la fosa, mientras que en el caso que nos ocupa, los modelos 
cinemáticos y las reconstrucciones  tectónicas  indican que el vector desplazamiento es oblicuo, y 
lo ha sido al menos en los últimos 20 millones de años (Replumaz et al., 2004).  
 En el mapa de sismicidad (Figura 6.8)  es claramente visible el límite entre la placa 
India y Australiana con la placa Euroasiática. Este límite permanece activo desde hace de 55 
M.a (Eoceno inferior), con una configuración similar a la actual (Hall, 1996). En ese momento 
las placas India y Australiana se movían de forma independiente, durante el Cretácico superior 
separadas por la transformante de Ninetyeasteast y posteriormente, desde el Eoceno inferior, por 
la dorsal de Wharton, hasta el Eoceno medio (42 M.a.), cuando la tasa de expansión entre las 
placas Antártica y Australiana superó a la de Wharton (Hall, 1996). Desde este momento el 
límite entre las placas India y Australiana es difuso y se mueven de forma solidaria. 
En la zona de subducción podemos distinguir tres grandes zonas, que de sur a norte son: 
Z.S. de Java-Sunda, Z.S. de Sumatra-Sunda y Z.S. de Andamán. En todas ellas se alcanzan más 
de 200 km de profundidad y en la zona de Java, esta profundidad puede ser de hasta 600 km. En 
la zona de Sunda, es donde se localizó el terremoto de diciembre de 2004, de M=9.3. Al norte se 
observa como la sismicidad toma forma de “Y”, la rama occidental  es la zona de subducción, 
mientras que la oriental es el Mar de Andamán, donde no se registran terremotos de más de 50 
km de profundidad. Hacia el norte la sismicidad va asociada a las fallas de Sangaing y Bakaw, 
quedando la fosa de Arakan poco definida. La subducción en esta zona es bastante discutida, 
aunque estudios recientes la definen como activa (Socquet y Pubellier, 2005). 




Figura 6.8 Mapa de epicentros en el área de subducción de Sumatra (Magnitud > 3.0). Datos 
extraídos de la base de datos del National Earthquake Information Center del  USGS (NEIC). Modelo Digital 
del Terreno ETOPO2 del National Geophyscial Data Center (NGDC). C.A Cuenca de Andamán. Para más 
detalles de localización ver figura 6.4.  
En  la placa de Euroasiática, la sismicidad es bastante reducida, concentrándose 
mayoritariamente en la costa este de Borneo. 
En el océano Índico la sismicidad es bastante difusa, aunque se observa cierta tendencia 
a localizarse en las proximidades de la cresta de Ninetyeasteast y de la dorsal fósil de Wharton, 
así como en otras estructuras previas, con dirección N-S, que actuaron como transformantes 
durante el Cretácico. Se trata de sismos  de poca magnitud y bastante someros, rara vez superan 
los 15 km de profundidad. 
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6.3.2 Mecanismos focales 
Aunque posteriormente se hará un estudio más pormenorizado de los mecanismos 
focales, a primera vista se observa que en la zona de subducción, aunque dominan aquellos que 
tienen carácter compresivo, en tonos naranjas y rojos, no son los únicos, ya que en determinadas 
zonas se localizan mecanismos de carácter extensional, tonos azules, y con movimiento en la 
horizontal (grises). Al representarlos en función de la profundidad, se aprecia que se localizan en 
la placa que subduce la profundidad aumenta hacia la placa superior. Hacia el arco-isla y 
coincidiendo con la localización de volcanes, se observan terremotos superficiales, 
principalmente de tipo desgarre, aunque también existen compresivos y extensionales (Figura 
6.9). 
 
Figura 6.9 Mapa de mecanismos focales del catálogo de Harvard (1976-2010). El color del cuadrante 
compresivo está en función de la profundidad.  
En el Mar de Andamán, todos los mecanismos están localizados a menos de 35 km, con 
carácter extensional predominante, con componente lateral en mayor o menor grado. Al oeste, 
en la fosa de Andamán, vemos la gradación de profundidades comentada anteriormente y la 
existencia casi dominante en algunos sectores de mecanismos extensionales. 
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Al norte, en las proximidades del sistema de la Falla de Sangaing, los mecanismos son 
superficiales. Aunque la mayor parte de los mismos son desgarres casi puros, se observa como en 
la terminación sur de la falla se concentran terremotos extensionales, asociados a las colas 
extensionales de los desgarres, mientras que en el sector norte aparecen mecanismos 
compresivos, relacionados con las terminaciones compresivas de los desgarres, conectados con la 
zona de colisión del Himalaya (Le Dain et al., 1984).   
6.4 Análisis del estado de esfuerzos 
La Figura 6.10 muestra los datos de esfuerzos incluidos en el catálogo de World Stress 
Map en 2015 en el área de estudio. Se puede observar la interferencia entre  dos procesos 
dominantes: por un lado la colisión de la India y la placa Euroasiática, donde la dirección de 
acortamiento es N-S y por otro lado la subducción de la relativamente joven corteza oceánica en 
el arco de Sumatra-Java, en la que dirección de σHmax es E-W. La suma de ambos procesos da 
como resultado la rotación de los esfuerzos en sentido antihorario. La orientación de los 
esfuerzos y el régimen compresivo explica el plegamiento a escala litosférica,  que se observa en 
los perfiles de sísmica de refracción y en los datos de gravimetría satelital y el movimiento lateral 
en los desgarres N-S, paralelos a la dorsal Ninetyeast (Weisel et al., 1980). Este tipo de 
estructuras litosféricas fueron definidas en esta zona por primera vez y posteriormente han sido 
identificadas en otras regiones intraplaca (Cloetingh et al. 1999).  
 
Figura 6.10  Datos del World Stress Map en el área de estudio (WSM, 2015). 
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Por otro lado, al este de la fosa de Sumatra se distingue una zonación que va desde la 
propia fosa, donde se observan datos extensionales mayoritariamente paralelos a ésta, 
intercalados con datos de tipo desgarre. Los datos compresivos se concentran principalmente al 
norte de la isla de Sumatra apareciendo de forma dispersa en el resto de la zona de subducción. 
En el mar de Andamán dominan los registros extensionales, asociados con la zona de expansión. 
En el interior de la Isla de Sumatra se localizan estados de esfuerzo tipo desgarre, relacionados 
con la Falla de Sumatra. 
En este trabajo se han analizado 1.095 mecanismos focales incluidos en el catálogo de 
Harvard, entre los años 1976 y 2010. Este grupo de datos ha sido procesado en primer lugar 
mediante el Modelo de Deslizamiento (De Vicente, 1988), obteniéndose así el tipo de 
mecanismo focal, la relación entre la deformación en la vertical y en la horizontal, conocida 
como factor de forma (k´) y la dirección de máximo acortamiento en la horizontal (Dey). En la 
Figura 6.11 se pueden observar los mecanismos focales dentro del área de estudio, diferenciando 
el tipo de mecanismo por el color del cuadrante compresivo. Se pueden diferenciar cómo en la 
zona próxima a la fosa dominan los mecanismos extensionales, en tonos azules, al igual en el 
Mar de Andamán y en la zona de extensión tras-arco de Java. Por otro lado los mecanismos 
compresivos destacan en la zona comprendida entre la fosa y la costa. Por último los 
mecanismos de desgarre puro o muy próximos al desgarre puro, prevalecen en las zonas de 
fractura N-S y en la Falla de Sumatra. 
6.4.1 Análisis del estado de esfuerzos en planta 
6.4.1.1 Mapas de factor de forma 
Siguiendo la metodología propuesta en este trabajo se ha representado los valores de 
factor de forma (k´) obtenidos. Debido a la dispersión geográfica de los datos de k´, estos han 
sido filtrados un valor medio para bloques de 10 minutos y posteriormente estos valores medios 
son interpolados mediante el método de kriging y un variograma lineal. Finalmente esta malla es 
remuestreada con un espaciado de dos grados y un radio de búsqueda de 500 km, quedando en 
blanco aquellas zonas donde no existen valores. 
La Figura 6.12a muestra todos los valores, lo que hace que no se pueda distinguir 
claramente las distintas regiones tectónicas existentes en la zona. En el mapa de factor de forma 
de los primeros 20 kilómetros, (Figura 6.12b) se puede distinguir que las placas de la India y 
Australiana permanece mayoritaria en compresión, como se observa en los perfiles sísmicos 
realizados por Krisna y colaboradores (2001) y en los trabajos de Cloetingh y Wortel (1985).  
En el límite de placas entre la India y Eurasia, en la zona de Myanmar predomina también la 
compresión, aunque con unos valores de régimen de tipo transpresivo, marcado por colores 
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claros, en relación con los sistemas de Fallas de Sagaing y de Kawan y sus terminaciones 
compresivas. En el Mar de Andamán se observa un máximo extensional, claramente impuesto 
por las fallas normales y la creación de corteza oceánica en esta área, aunque su límite occidental 
queda bien delimitado por la zona de subducción. En la zona de subducción del norte de la Isla 
de Sumatra existe una alternancia de zonas extensionales y compresivas, mientras que el sur se 
aprecia una zona más homogénea compresiva. Paralelamente a ésta se observa claramente la 
zona asociada a la falla de Sumatra, con colores claros indicativos de desgarre. En la isla de Java 
domina en superficie la extensión. 
 
 
Figura 6.11 Mapa de mecanismos focales del catálogo de Harvard (1976 – 2010). El color del 
cuadrante compresivo depende del tipo de mecanismo. 




Figura 6.12 Mapa de factor de forma de la zona de subducción de Sumatra. a) Todos los mecanismos 
focales del catálogo de Harvard (1976-2010), independientemente de la profundidad. b) Rango entre 0 y 20 km. 
c) Rango  >20 y 50 km.  d) Rango < 50 y 120 km. U.E. Extensión Uniaxial, S.S., Desgarre y U.C. Compresión 
Uniaxial. 
En el mapa de factor de forma, en el intervalo de profundidad de 20 a 50 km (Figura 
6.12c), se observan que al norte de la Cuenca Andamán la zona extensional es mayor. En 
Sumatra se aprecia una zona continua compresiva, que delimita la fosa, con pequeñas zonas 
extensionales. Esta dinámica se rompe en Java, donde el máximo extensional que se distingue 
con los mecanismos superficiales, se hace más continuo y homogéneo.  Apenas se localizan 
resultados asociados a la Falla de Sumatra, por lo que se puede deducir que el régimen de 
desgarre en esta estructura se limita a la parte superior de la corteza 
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Finalmente, en el mapa de factor de forma entre 50 y 120 km (Figura 6.12), ya no se 
distingue el máximo extensional de la Cuenca de Andamán, y la zona compresiva asociada a la 
subducción se extiende desde el sur de Myanmar hasta Java, interrumpida en el norte de 
Sumatra, en la zona se localizó el terremoto de 2004. En Java la extensión ya no es tan 
mayoritaria y queda relegada a zonas concretas. 
A partir de los resultados expuestos anteriormente se han establecido cinco poblaciones 
de mecanismos focales, que serán utilizados a partir de este punto (Figura 6.13). El color 
asignado a cada una de ellas se mantendrá en todos los análisis para facilitar la comprensión. 
Rojo: Sumatra Norte; Negro: Sumatra Central, Naranja: Sumatra Sur; Verde: Java Oeste y 
Azul: Java este.  
 
Figura 6.13 Poblaciones de mecanismos focales seleccionadas a partir del análisis de los mapas de factor 
de forma (k´). a) 0-20 km. b) 20-50 km y c) 50-120 km. 
 
Capítulo 6 –   Esfuerzos en una zona de subducción: Sumatra 
168 
  
6.4.1.2 Direcciones de acortamiento  
La primera aproximación que se usará para determinar el estado de esfuerzos en esta 
región, es el estudio de las direcciones de acortamiento en la horizontal (Dey). Por otro lado, el 
propio modelo de deslizamiento  nos permite definir cuál de los dos planos nodales es el, 
mecánicamente más probable, neoformado y por tanto asociado a la rotura. 
En la Figura 6.14 observamos como en todas las poblaciones, independientemente de la 
profundidad, podemos diferenciar dos direcciones de acortamiento principales, una mayoritaria 
paralela a la convergencia de las placas, que va variando en función de la curvatura de la zona de 
subducción, y otra perpendicular a la anterior, compuesta por muchos menos datos (16.84%). 
En las poblaciones situadas en la Isla de Sumatra las rosas de direcciones muestran un máximo 
paralelo a la convergencia aunque se aprecian máximo relativos oblicuos. En profundidad los 
resultados son más homogéneos. En la zona de Java Oeste la tendencia general  no se muestra 
tan claramente, aunque es una población con menos datos y que a priori parece de transición, al 
ser un máximo extensional, aunque al aumentar la profundidad se hace más clara la diferencia 
entre ambas direcciones, incluso entre los 50 y los 120 km hay el mismo número de 
mecanismos.  En la población de Java Este las orientaciones están mucho menos definidas que 
en las anteriores (Figura 6.15). Estos resultados parecen indicar que cuando la convergencia es 
oblicua las estructuras ortogonales muestran mayor actividad en la zona superficial, donde se han 
desarrollado los desgarres paralelos a la fosa y por lo tanto se produce una permutación en la 
orientación de los ejes del tensor de esfuerzos.  
Las trayectorias interpoladas a partir de los valores de Dey, en el rango entre 0 y 20 km 
se representan en la Figura 6.16. Se aprecia como tienen la misma tendencia que los modelos 
previos, tanto numéricos como puntuales. En la Cuenca de Andamán dominan los esfuerzos E-
W, perpendiculares a la dorsal. A lo largo de la fosa, los esfuerzos pasan de ser oblicuos al límites 
de placas en la zona norte y debido a la convergencia oblicua, mientras que en Java, donde la 
convergencia es perpendicular a la fosa los esfuerzos son N-S. 
 




Figura 6.14 Rosas de orientaciones de la dirección de máximo acortamiento en la horizontal (Dey). a) 
0-20 km. b) 20-50 km y c) 50-120 km. 
 
Figura 6.15 Número de mecanismos focales según su orientación de máximo acortamiento en la 
horizontal sea paralela o perpendicular a la convergencia de las placas India y Australiana en las distintas 
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Figura 6.16 Valores de Dey interpolados en la zona de Subducción de Sumatra. Los límites de placa 
están tomados de Bird (2003). 
6.4.1.3 Método de los Diedros rectos 
En este apartado se muestran los resultados obtenidos al usar el modelo de los Diedros 
Rectos en todas las poblaciones de mecanismos separados en los cincos sectores descritos en el 
apartado 6.4. Cuando la dirección de acortamiento es paralela a la convergencia de las placas, se 
observa que en las poblaciones de Sumatra la figura resultante es próxima a la  deformación 
uniaxial, con dirección de acortamiento N210°E, mostrando unos resultados bastante 
homogéneos, en todos los intervalos de profundidad, excepto en el caso de los mecanismos 
focales más superficiales en  el Norte y Centro de Sumatra, donde se aprecian dos máximos 
extensionales en posiciones oblicuas, lo que indica la presencia de mecanismo de tipo desgarre. 
En el caso de las zonas de Java, en los primeros 20 kilómetros, los Diedros Rectos revelan 
resultados extensionales, mientras que al aumentar la profundidad los mecanismos pasan a ser de 
tipo compresivo, con dirección de acortamiento paralela a la convergencia (N-S) y figuras bien 
definidas (Figura 6.17). 




Figura 6.17 Diagramas de Diedros Rectos para el rango de profundidad 0-20 km. 
En general se aprecia que las poblaciones de Sumatra están mucho más definidas que las 
de Java (Figura 6.17, Figura 6.18Figura 6.19). Las poblaciones con acortamiento paralelo a la 
convergencia son mayoritariamente inversas mientras que las ortogonales alternan entre 
desgarres o extensionales, asociado a pequeñas cuencas pull-apart. En la isla de Java las 
poblaciones paralelas a la convergencia  representa mecanismos extensionales. Estas variaciones 
están asociadas la dirección de convergencia, cuando oblicua a la fosa, la deformación se 
distribuye entre los cabalgamientos y los desgarres y mini cuencas asociadas. Cuando la 
convergencia es frontal el desarrollo de fallas normales es mayor. 
 
Figura 6.18 Diagramas de Diedros Rectos para el rango de profundidad 20-50 km. 




Figura 6.19 Diagramas de Diedros Rectos para el rango de profundidad 50-120 km. 
6.4.1.4 Orientaciones de los planos de falla activos 
En las poblaciones de Sumatra se aprecia que la dirección de acortamiento en la 
horizontal es paralela al vector de convergencia, siendo mayoritarias las fallas de tipo inverso. 
Esta tendencia se observa en todos los intervalos de profundidad estudiados. Por su parte, en los 
planos donde el Dey no es paralelo a la convergencia, se observa mayor variedad de 
orientaciones. Además se observan estructuras activas paralelas a la fosa que están relacionadas a 
los sistemas de desgarre lateral derechos, como la Gran Falla de Sumatra o la Falla de 
Mentawai.  En los casos de las zonas de Java observamos que los planos dominantes pertenecen 
a fallas inversas, con orientación perpendicular a la fosa, en aquellos casos que el Dey es 
perpendicular a la convergencia. Por el contrario cuando el Dey es paralelo a ésta se observa 
mayor variedad en las soluciones, destacando las orientaciones paralelas en la zona oeste, donde 
los planos son paralelos al acortamiento (Figura 6.20). 
6.4.1.5 Inversión de esfuerzos 
En este apartado se mostrarán los resultados obtenidos del método de inversión 
propuesto por Reches (1992) en las distintas poblaciones seleccionadas mediante los mapas de 
factor de forma y utilizadas en este trabajo. Se han seleccionado tres rangos de profundidad, para 
poder estudiar la variación de los esfuerzos a lo largo del plano de subducción (Figura 6.21, 
Figura 6.22, Figura 6.23 y Tabla 6.1).  
Esta metodología cumple tanto la ecuación de Bott como el criterio de Coulomb. La 
solución para cada población, se selecciona mediante el coeficiente de fricción, dependiendo de 
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criterios angulares. La inversión de esfuerzos calcula la orientación de los ejes principales de 
esfuerzos del tensor (σ1, σ2 y σ3), el coeficiente de fricción (µ) y el stress ratio (R).  
En general las direcciones de σHMax obtenidas a partir de la inversión son similares a los 
que se pueden observar en el mapa regional de Dey (Figura 6.16), y que son a grandes rasgos 
paralelos a la convergencia entra las placas India y Australiana con la Placa Euroasiática, aunque 
no nos permite apreciar en detalle las variaciones asociadas a estructuras locales. 
En las poblaciones de Sumatra  la dirección de acortamiento es próxima a N150E, tanto 
en las poblaciones paralelas como ortogonales a la convergencia. Se observa permutación entre 
los ejes, ocasionada por la existencia de zonas transpresvias y transtensivas asociadas a los 
sistemas de desgarres de la Gran Falla de Sumatra y de la Falla de Mentawai. Únicamente en la 
zona superficial del norte domina la extensión, probablemente por la inclusión de algunos 
mecanismos de la Cuenca de Andamán, donde se está generando Corteza Oceánica. 
En las poblaciones de Java donde la convergencia es perpendicular a la fosa, los tensores 
en superficie son extensionales, aunque se observa permutaciones entre las posiciones de σ2 y σ3 
en el plano horizontal, lo que explicaría el movimiento de fallas normales y desgarres. En 
profundidad domina la compresión y la dirección de σHMax es distinta a la de la convergencia lo 
que hace pensar en procesos mantélicos interfiriendo con la propia subducción. 
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6.4.2 Secciones perpendiculares a la zona de subducción 
Se han realizado 6 cortes perpendiculares a la zona de subducción, en los que se han 
incluido los mecanismos focales localizados a 100 km a cada lado del perfil (Figura 6.24), en 
aquellos sectores que consideramos más interesantes o que cuentan con mayor número de datos, 
utilizando el mismo código de colores que en la Figura 6.11. 
 
Figura 6.24 Posición de los cortes que se han realizado. 
El perfil A (Figura 6.25 izquierda), el más septentrional, atraviesa la fosa de Andamán, 
así como la cresta y el mar del mismo nombre. Observamos que en la fosa predominan los 
mecanismos extensionales, en tonos azules, aunque en la zona de la elevación de Andamán son 
mayoritarios los compresivos. En profundidad, la sismicidad se concentra, definiendo la 
geometría de la subducción. A partir de los 40 km, sólo se registran mecanismos inversos, cuya 
componente de desgarre va aumentando en profundidad. El buzamiento estimado del plano de 
Benioff-Wadati es de 71°. En el área del mar de Andamán, separada de la subducción por un 
intervalo sin terremotos, todos los mecanismos son extensionales, aunque entre los 25 y 30 km 
de profundidad se localizan varios eventos compresivos. Es significativa la localización de varios 
mecanismos de desgarre puro en la zona de más profundad lo que indicaría una deformación por 
cizalla con sentido de movimiento horizontal.  
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En el sector occidental del perfil B (Figura 6.25 derecha), en las proximidades de la 
Cresta de Ninetyeast dominan los mecanismos de desgarre. En la fosa, en los primeros 30 km, 
son mayoritarios los de tipo inverso, aunque hay muchos mecanismos de tipo extensional. En la 
franja que va desde los 30 hasta los 45 km, sólo se localizan mecanismos inversos, bastante 
puros. En este sector destaca el mecanismo del terremoto del 26 de diciembre de 2004. 
Nuevamente, hasta los 60 km se mezclan los mecanismos normales e inversos y a partir de dicha 
profundidad los mecanismos no están tan agrupados, presentando un carácter mayoritatio de 
tipo desgarre. El buzamiento del plano de Benioff-Wadati es de unos 70°. En la zona tras-arco, 
dominan claramente los mecanismos de desgarre, y están localizados en la parte más superficial 
de la corteza. 
En el perfil C (Figura 6.26¡Error! No se encuentra el origen de la referencia. izquierda), 
observamos una menor de sismicidad en la litosfera oceánica aumentando en las proximidades 
de la fosa, siendo mayoritarios los mecanismos de desgarre. Más al este, se aprecia que dominan 
los mecanismos extensionales. Coincidiendo con la estabilización de la topografía al nivel del 
mar, se localizan mecanismos de todo tipo en los primeros 20 km, mientras que al aumentar la 
profundidad destaca la presencia de mecanismos compresivos puros. A partir de los 50 km, la 
sismicidad se hace más dispersa, aunque dibuja claramente la geometría de la subducción. Hasta 
los 80 km, aunque todos los mecanismos son compresivos, encontramos cabeceos altos y bajos, 
pero a partir de dicha profundidad sólo encontramos cabeceos bajos. El buzamiento del plano de 
Benioff-Wadati es de unos 65°. Hacia el este, se aprecia una estrecha franja con muy poca 
actividad sísmica, sólo alterada por una nube de mecanismos de desgarre, en su mayoría puro, 
localizados entre los 10 y los 20 km de profundidad. 
En el caso del perfil D (Figura 6.26¡Error! No se encuentra el origen de la referencia. 
derecha), la sismicidad es continua, en la zona de litosfera oceánica, principalmente en su parte 
más superficial. Todos los mecanismos hasta la fosa son de desgarre. En la fosa propiamente 
dicha dominan los mecanismos de desgarre puro. La topografía no se eleva de forma continua, 
sino que lo hace escalonadamente, incluso observamos una pequeña cuenca tras-arco, bajo la 
cual son mayoritarios los mecanismos focales inversos con cabeceos altos. En profundidad 
dominan los mecanismos compresivos, hasta los 80 km, donde los cabeceos son menores. El 
cabeceo del plano de Beniof-Wadati es de unos 75°. Hacia el interior de la Placa de Sunda, los 
mecanismos dominantes son direccional-extensionales. Aparece un nube de mecanismos de 
desgarre asociados como en el caso anterior, a la Gran Falla de Sumatra, y que  en profundidad 
alcanza los 25 km. 
En la sección E ( Figura 6.27 izquierda), la sismicidad se localiza de forma continua a lo 
largo del plano de Benioff, además los hipocentros no están restringidos a este plano si no que se 
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localizan en toda la sección. Los terremotos más superficiales son de tipo variado, pero entre los 
20 y 35 kilómetros dominan los de tipo compresivo. Desde este punto hasta los 70 km aparecen 
terremotos extensionales. A partir de los 70 kilómetros los mecanismos se concentran en dos 
zonas, en torno a los 100 kilómetros mecanismos compresivos-desgarre, en la parte interna de la 
placa y alrededor de 140 kilómetros extensionales, pero en la zona externa de la placa. Este 
comportamiento se ha observado en otras zonas de subducción, como la de las Islas Kuriles 
(Christova et al., 2006). En la zona tras-arco apenas hay mecanismos focales. La inclinación del 
plano es de 78º. 
Por último en la sección F (Figura 6.27 derecha) los mecanismos focales son mucho 
menos numerosos. En la zona superficial la mayoría de los mecanismos focales son 
extensionales. A partir de los 30 kilómetros, los mecanismos son compresivos aunque con 
extensionales y desgarres intercalados. En profundidad vuelven a dominar los mecanismos 
extensionales. El buzamiento del plano de subducción es más bajo en esta zona (66 º). 
6.4.2.1 Análisis del régimen de esfuerzo/deformación en profundidad 
Con el objetivo de observar de una manera continua la variación del régimen de 
esfuerzos en profundidad se ha procedido a realizar unas secciones del factor de forma a lo largo 
de los cortes mostrados anteriormente. Así se pueden observar las variaciones de la relación axial  
de la deformación en profundidad, de manera continua. Estas secciones se han extraído de un 
modelo tridimensional generado a partir de los datos puntuales calculados a partir del modelo de 
deslizamiento como se ha explicado en capítulo 2 (Figura 6.28). En las figuras se ha incorporado 
la traza del plano de subducción extraído de los modelos de Hayes et al. (2012). 
En la Figura 6.28¡Error! No se encuentra el origen de la referencia. A, destaca el 
máximo extensional situado en el Mar de Andamán y que alcanza los 30 km de profundidad. En 
el plano de subducción se distingue una zona extensional entre los 15 y los 25 km. 
Los cortes B, C y D se sitúan en la zona de Sumatra. En todos ellos se aprecia como el 
plano de subducción aparece en tonos rojos, localmente interrumpido por pequeñas zonas 
extensionales. Al este se distingue una  zona en color blanco que corresponde a la Falla de 
Sumatra. La profundidad máxima no sobrepasa los 20 kilómetros y parece que hacia el sur 
(Figura 6.28 D) su extensión es más limitada. 
En la parte occidental de Java (Figura 6.28 E) dominan los colores claros, no se aprecian 
zonas de máximos, parece una zona de transición al área central de la isla, donde la extensión es 
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6.4.2.2 Análisis del régimen de esfuerzo/deformación en profundidad 
En la parte occidental de Java (Figura 6.28 E) dominan los colores claros, no se aprecian 
zonas de máximos, parece una zona de transición al área central de la isla, donde la extensión es 
mayoritaria en los 18 kilómetros superficiales, tanto en la zona ante-arco como en la tras-arco. 
La Figura 6.28 F es la que muestra más diferencias con las anteriores. En los primeros 
20 kilómetros el régimen dominante es la extensión, tanto en el ante-arco como en el tras-arco. 
Este resultado es coherente con los modelos de Cloetingh y Wortel (1985). En profundidad  y 
en relación con el plano de subducción se alternan zonas compresivas, con zonas mixtas. 
6.5 Conclusiones  
En el mundo existen varias zonas de subducción en las que se ha documentado partición 
de la deformación, como son la de Sumatra, la de Hikurangi en la isla Norte de Nueva Zelanda 
o la Liquiñe-Ofqui en Chile. En estas regiones la deformación se distribuye en estructuras 
compresivas y corredores de fallas de desgarre, paralelos a la fosa. Con el objetivo de observar la 
variación del régimen de esfuerzos en este tipo de zonas se han analizado los mecanismos focales 
registrados por el catálogo de Harvard desde el año 1976. 
En la zona de subducción de Sumatra convergen por un lado la corteza oceánica de las 
placas India y Australiana, que tienen un límite difuso y se mueven de forma solidaria desde 
hace al menos 20 millones de años. La Placa de Sunda por su parte está compuesta por corteza 
continental excepto en la Cuenca de Andamán donde se está generado corteza oceánica. Al 
norte, existe un punto triple, donde están en contacto la propia Placa de Sunda, además de la de 
la India y la Euroasiática. Entre estas dos últimas el movimiento es lateral formando corredores 
de falla como el de Kawang y Sagaing. Hacia el sur  y de forma paralela a la fosa se generan 
también estructuras de desgarre, que pueden ser extensionales o compresivas dependiendo de la 
curvatura que tomen. Así por ejemplo se forma la cuenca extensional de Andamán. En la Isla de 
Sumatra las imágenes de satélite y los modelos digitales del terreno permiten cartografiar la 
Gran Falla de Sumatra, y como su geometría está asociada a los volcanes del arco volcánico. Al 
sur, en la Isla de Java, la orientación de la fosa gira 90º, lo que hace que la convergencia sea 
prácticamente ortogonal, por lo que los desgarres pierden su importancia.  
La sismicidad es muy importante en la región, donde cabe destacar el terremoto de 2004 
con Mw=9.3. En el norte del área estudiada, los hipocentros raramente superan los 70 km de 
profundidad, distinguiéndose dos ramas, la oeste asociada a la fosa y la del este con la expansión 
oceánica. Desde la Fosa de Sumatra hacia el sur, la sismicidad es la característica de una zona de 
subducción, en la que se aprecia un aumento progresivo de la profundidad de los terremotos, 
pudiendo definirse el plano de Benioff. Cabe destacar que la zona afectada es más estrecha en 
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Sumatra y Sunda, y más ancha en Java, por lo que el buzamiento del plano parece ser algo 
menor en el sur. 
 
Figura 6.28 Secciones del factor de forma extraídas de un volumen, generado a partir de los datos 
puntuales, obtenidos del Modelo de Deslizamiento.  
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Para el análisis de los esfuerzos se han generado los mapas de factor de forma (k´) y de 
máximo acortamiento en la horizontal (Dey), determinados de forma puntual para cada 
mecanismo focal a partir del Modelo de Deslizamiento. La orientación de los vectores del mapa 
de Dey, son coherentes con las orientaciones recogidas en el World Stress Map. Se observa que 
en las placas India y Australiana los vectores son NW-SE, pero cuando nos aproximamos a la 
fosa, rotan y son ortogonales a la misma. El mapa de factor de forma permite distinguir que la 
zona de corteza oceánica está dominada por esfuerzos de carácter compresivo, como revelan los 
pliegues en los sedimentos marinos. En la fosa alternan zonas extensionales y compresivas, 
aunque en profundidad el estado de esfuerzos es más homogéneo, como permiten observar los 
mapas seriados a distintas profundidades. 
La aplicación de los mapas de factor de forma, permite además una selección más 
homogénea de las poblaciones para el análisis poblacional de fallas, obteniéndose así unos 
mejores resultados y un mejor análisis de la cinemática del área.  
En la Figura 6.29 se puede ver la variación de los esfuerzos en la zona de subducción de 
Sumatra, integrando los resultados de las distintas metodologías aplicadas en este trabajo. En la 
parte somera dominan los esfuerzos compresivos tanto en la región de Andamán como en 
Sumatra, mientras que en Java lo hacen los extensionales. Este hecho se relaciona con que en 
esta última región el vector de desplazamiento de la placa India y Australiana es prácticamente 
perpendicular a la fosa mientras que en hacia el norte es oblicuo. Así en Java se observan 
mecanismos focales relacionados con el plegamiento de la placa, mientras que en Sumatra y 
Sunda se registran mecanismos compresivos relacionados con cabalgamientos asociados a la 
propia subducción y a las terminaciones compresivas de zonas transpresivas. Por su parte, en la 
zona tras-arco se distingue claramente la zona extensional de la Cuenca de Andamán, asociada a 
la expansión del fondo oceánico. Los sistemas de fallas de Sumatra y Mentawai son los que 
controlan la actividad sísmica en la isla de Sumatra, además de la distribución de cuencas.  
La generación de secciones del factor de forma permite estudiar la variación lateral de 
los esfuerzos, pudiendo observar detalles que quedan difuminados en los mapas y en el análisis 
poblacional. En el norte la Cuenca de Andamán es claramente extensional en superficie, pero su 
impronta desaparece a los 25 km de profundidad. Las secciones muestran como varia 
lateralmente la relación de esfuerzos, definiendo claramente la zona de influencia de los 
desgarres lateral derechos, que no era fácilmente detectable con las técnicas convencionales.  
 




Figura 6.29  Bloque diagrama en el que se representan los esfuerzos dominantes, representados por 










Esta Tesis Doctoral es el compendio de distintos trabajos de investigación que tienen 
como hilo conductor el análisis de mecanismos focales para el estudio del estado de esfuerzos en 
la Corteza. Este tipo de dato es el único que permite investigar de forma global y sin limitación 
de profundidad la variación de los esfuerzos que se generan principalmente en los bordes de 
placas y que son sensibles a variaciones regionales y locales asociadas a estructuras geológicas. 
A continuación se desarrollan las principales conclusiones obtenidas en esta Tesis 
Doctoral: 
El eje principal de este trabajo es la determinación de la dirección de máximo 
acortamiento en la horizontal (Dey) y de la relación  entre la deformación en la vertical y en la 
horizontal, denominado factor de forma (k´). Estos parámetros han sido calculados a partir del 
Modelo de Deslizamiento  (De Vicente, 1988), de forma individual para cada mecanismo focal. 
En este trabajo se propone una metodología que permite analizar las variaciones en planta y en 
profundidad de ambos parámetros. Mediante la interpolación de los datos puntuales se han 
podido estudiar las variaciones continuas en orientaciones y regímenes de esfuerzos, mejorando 
la resolución y extensión de los datos de los trabajos previos. Se han analizado distintas regiones 
cuyos resultados se expondrán a lo largo del presente capítulo de conclusiones. 
En el capítulo 3 se ha analizado con la metodología propuesta el catálogo del Centroid 
Moment Tensor que es el más completo temporalmente y homogéneo en calidad de los datos. 
Por un lado se ha demostrado que las formas puras de deformación, con valores altos de cabeceo 
y/o buzamiento, son en las que se disipa más energía en forma de terremotos, ya que este tipo de 
rotura o reactivación de plano resulta más eficiente que las formas transicionales.  
Se ha determinado el parámetro b de la ley de Gutemberg-Richter para los conjuntos de 
datos de fallas inversas, fallas normales y desgarres. Al analizar el catálogo completo se obtienen 
valores de b próximos a 1. El conjunto de fallas normales es el presenta un valor de b más alto 
porque se registran mayor número de eventos de este tipo con magnitudes (Mw) entre 5 y 6, 
sobre todo en las dorsales, donde la resistencia friccional de la corteza es menor. Por su parte los 
terremotos de falla inversa son menos frecuentes pero de magnitud mayor, ya que presentan una 
mayor área de rotura.  
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El uso de los ejes P, T y B como equivalentes a 1, 2 y 3 puede considerarse como 
una buena aproximación pero en trabajos previos se ha demostrado que no siempre estos ejes 
coinciden y por lo tanto pueden observarse variaciones más o menos importantes entre los 
resultados obtenidos con esta asunción y los obtenidos mediante el Modelo de Deslizamiento.  
Los mapas de máximo acortamiento  (Dey) y factor de forma (k´) son muy consistentes 
con los publicados anteriormente, obtenidos con distintas aproximaciones. Además son 
internamente homogéneos y consistentes, es decir no existen zonas donde se aprecien 
variaciones inesperadas y que no se puedan asociar con procesos geológicos. Los esfuerzos 
primarios originados en los límites de las placas son los que controlan el estado tensional de la 
placa, con variaciones y regionales locales. En estos límites ya sean compresivos, extensionales o 
de desgarre, los esfuerzos son principalmente perpendiculares a los mismos con distintos grados 
de oblicuidad, asumiendo que el esfuerzo dominante en las dorsales es el del empuje de las 
mismas y por tanto perpendiculares a la compresión.  En Tanto el factor de forma como la 
dirección de acortamiento se mantienen a lo largo de cientos de kilómetros en las regiones 
intraplaca, que mayoritariamente están asociadas a grandes zonas de desgarre y de compresión, 
sobre todo si la Corteza tiene un espesor mayor de 40 km, aunque también se puede observar en 
zonas de Corteza Oceánica como la región central del Océano Índico y zonas del Pacífico, 
relacionados con zonas donde el manto está más cerca de la superficie. Esta continuidad en el 
estado tensional de las placas se ve alterada en zonas donde están produciendo estiramiento de la 
Corteza Continental como puede ser la región del Rift Africano o del Lago Baikal, o en zonas 
de colapso de cadenas montañosas como algunas regiones del Himalaya, Alpes, Pirineos o la 
cadena Larámide. En ambos se produce un levantamiento de la topografía por compensación 
isostática. 
En el capítulo 4 se han estudiado como  los esfuerzos varían en la zona occidental de la 
Placa Europea desde los bordes donde se generan y su relación con estructuras corticales 
resultado de varias fases de deformación. El patrón a gran escala de las direcciones de 
acortamiento es perpendicular a los límites de placa: Dorsal MedioAtlántica, y limite 
convergente entre la Placa Europea y la Placa Africana, pero se ve perturbado por importantes 
discontinuidades mecánicas, como la Falla de Anatolia o el Graben del Rhin, por cargas 
topográficas como las cadenas montañosas alpinas o la presencia de bloques o microplacas, como 
la de Adria. 
El régimen de esfuerzo presenta una distribución compleja. El régimen de desgarre 
domina en las zonas alejadas de los propios bordes, por ejemplo en Bretaña, pero es alterado por 
zonas de extensión asociado a rift, como el Graben del Rhin, o por fenómenos de compensación 
isostática local como en Pirineos. 
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La relación entre el esfuerzo/deformación y la reología de la corteza no es siempre 
directa, aunque se puede asumir que en las zonas extensionales coinciden con zonas donde los 
valores de resistencia mecánica son más bajos y las compresivas con valores altos. 
En el capítulo 5 se ha discutido el estado de esfuerzos en la Placa Ibérica. Además de 
generar los mapas de dirección de máximo acortamiento y de factor de  forma se ha realizado la 
inversión de esfuerzos de los mecanismos focales, utilizando dichos mapas para seleccionar  las 
poblaciones de la forma más homogénea posible, lo que se ha traducido en resultados con 
errores menores y en los que había que descartar pocos eventos. 
Se observa que a lo largo del límite de placas entre Europa y África el régimen de 
esfuerzos varía progresivamente desde la Dorsal de Terceira, donde existe extensión triaxial, al 
Golfo de Cádiz, donde se ha calculado compresión uniaxial. Por otro lado, la orientación de 
Hmax  rota en el sentido de las agujas del reloj. Al pasar al dominio de Alborán y Béticas, se 
observa que dominan los esfuerzos extensionales. En el antepaís Ibérico, las poblaciones de 
mecanismos focales son representativas de la tectónica reciente que se observa y que está 
ampliamente documentada en la literatura. La extensión aumenta desde el sur hacia el norte y de 
oeste a este. Asi desde el sur de Portugal la deformación compresiva se propaga hacia el norte, 
concentrándose en el Sistema Central y las sierras de Montejuto y Sintra. El registro 
estratigráfico muestra que la orientación de los esfuerzos es muy similar al menos desde el 
Plioceno. En la zona noroeste de la Península Ibérica la deformación se concentra en los 
sistemas de fallas de desgarre de Bragança y Vilariça y los mecanismos focales de Galicia están 
principalmente localizados a los restraining bends asociados.  En Pirineos  los mecanismos 
focales muestran extensión perpendicular a la cadena que se ve refrendada por las medidas de 
GPS y por la cartografía reciente en la que se distinguen fallas normales paralelas a la cadena con 
actividad neotectónica. En la Cadena Ibérica la extensión actual se sobre impone a la extensión 
del surco de Valencia durante el Plioceno y se concentra principalmente en el Graben del Jiloca 
y el Graben de Teruel. En la región de las Beticas y Alborán la sismicidad es muy compleja. La 
zona somera está dominada por extensión triaxial, aunque en profundidad parecen dominar los 
desgarres. 
Los mapas de factor de forma y de dirección de máximo acortamiento en la horizontal 
se han refinado a partir de los nuevos mecanismos focales que los distintos catálogos han ido 
publicando. En las zonas con un importante número de eventos registrados las variaciones no 
son demasiado importantes, pero en la zonas del antepaís Ibérico se puede observar que el 
régimen transpresivo  es dominante, bien limitado por los corredores de fallas del noroeste y la 
extensión de la Cadena Ibérica. 
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Desde el punto de peligrosidad sísmica estos mapas son de gran utilidad, integrados con 
toda la información existente ya que pueden ayudar a identificar zonas potencialmente activas en 
función de los terremotos que se podrían generar y de la orientación de las estructuras 
preexistentes. 
La zona de subducción de Sumatra (capítulo 6) se ha seleccionado para estudiar la 
variación del estado de esfuerzos en profundidad, porque es una de las regiones donde existe un 
catálogo más completo y porque la convergencia pasa de ser oblicua al norte, es decir la 
deformación se reparte entre el propio plano de subducción y fallas de desgarre paralelas a la 
fosa, y frontal en la zona sur. Este cambio en la convergencia es debido a la forma curva de la 
propia fosa. El ángulo del plano de subducción es menor en la zona frontal y aumenta en la zona 
más oblicua. 
La sismicidad es importante en la región, aunque los terremotos de mayor magnitud se 
concentran en el norte. En la región de la Cuenca de Andamán dominan los procesos 
extensionales, asociados a la creación de Corteza Oceánica que pasan a ser de tipo desgarre en la 
Isla de Sumatra. Al aumentar la profundidad los esfuerzos se hacen compresivos a lo largo de 
toda la placa, en la zona en que la convergencia es oblicua. Cuando la convergencia es frontal, 
los esfuerzos son extensionales en la parte somera y pasan a ser de desgarre a partir de los 20 km 
de profundidad. El hecho de que el eje del tensor vertical tenga una inclinación distinta del 
buzamiento del plano de subducción parece indicar que existen procesos, probablemente 
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